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Cette thèse représente une étude pluridisciplinaire des dépôts actuels et anciens dans la 
partie orientale du Golfe de Cadix afin d'améliorer la compréhension de la dynamique de la 
MOW et de caractériser les forçages à l’origine des variations sédimentaires observées depuis 
le Pléistocène terminal. Le schéma de circulation actuel est parfaitement conforme à la 
distribution des faciès sédimentaires et montre l’omniprésence des cicatrices de glissement. 
La morphologie du fond marin et la force de Coriolis exercent un contrôle important sur 
l’orientation et l’intensité des différentes branches de la MOW. La diminution de la vitesse et 
de la compétence de cet écoulement vers l’Ouest s’accompagne d’une diminution de la 
granularité des dépôts. L’étude chronostratigraphique et sismique permet de contraindre dans 
le temps et l’espace la mise en place des séquences contouritiques. Le climat est un facteur de 
contrôle majeur de la sédimentation des 50 000 dernières années. Associées aux fluctuations 
climatiques hautes fréquences, les variations glacio-eustatiques apparaissent responsables du 
changement important des conditions de sédimentation mis en évidence dès l’entrée dans 
l’interglaciaire actuel. Enfin, la mise en place polyphasée des systèmes chenal-lobes situés au 
débouché des chenaux contouritiques montre l’interaction entre les processus contouritiques 
et les processus gravitaires. L’activité de ces systèmes paraît contrôlée par la MOW, la 
morphologie du fond et les changements climatiques ayant affecté le Quaternaire terminal. 
Mots clés : Veine d’Eau Méditerranéenne, Golfe de Cadix, processus sédimentaires, 
forçages climatiques et glacio-eustatiques, lobes sableux. 
 
ABSTRACT 
This thesis represents a multidisciplinary approach of present and past deposits in the 
eastern part of the Gulf of Cadiz in order to improve the understanding of the MOW dynamics 
and to characterise the forcing parameters at the origin of the sedimentary variability that has 
been observed since the Late Pleistocene. The present circulation pattern perfectly reflects the 
sedimentary facies distribution and shows widespread failure scars. The seafloor morphology 
and the Coriolis force play an important role on the orientation and intensity of the distinct 
MOW branches. The westward decrease of both velocity and competence of the MOW comes 
with a reduction of the deposit grain-size. Chronostratigraphic and seismic studies allow 
constraining the contouritic sequence deposits at temporal and spatial scales. Climate is a 
major forcing parameter on the sedimentation during the last 50 000 years. In addition to 
high-frequency climatic changes, glacio-eustatic variations appear to be responsible for the 
important change of the sedimentation environment at the early beginning of the present 
interglacial period. Finally, the multiphased formation of the channel-lobe systems located at 
the mouth of the contouritic channels shows the interaction between contouritic and gravity 
processes. The activity of these systems appears mainly controlled by the MOW, the seafloor 
morphology and the climatic change during the Late Quaternary. 
Keywords: Mediterranean Outflow Water, Gulf of Cadiz, sedimentary processes, climatic 



































« La véritable science enseigne, par-dessus tout, à douter et à être ignorant. » 
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I. PROBLEMATIQUE 
Le Golfe de Cadix subit l’influence d’un flux permanent d’eau profonde s’écoulant de la 
Méditerranée vers l’Atlantique appelée Veine d’Eau Méditerranéenne (Mediterranean 
Outflow Water, MOW). Ce courant de fond chaud (13°C) et salé (37 g.l-1) circule le long de la 
pente continentale espagnole et portugaise, entre 400 et 1400 m de profondeur. Il est 
caractérisé par des vitesses atteignant 3 m.s-1 à la sortie du Détroit de Gibraltar, s’atténuant à 
une vingtaine de cm.s-1 aux alentours du Cap Saint-Vincent (Portugal). La MOW est à 
l’origine du développement de figures sédimentaires et d’un tri des particules montrant la 
décroissance de sa vitesse le long de son trajet vers l’Ouest. Les sédiments, grossiers (graviers 
et sables) et agencés principalement en dunes dans le secteur le plus proximal de Gibraltar 
(Habgood et al., 2003), évoluent distalement vers des granularités plus fines (silts et argiles) 
et l’édification de drifts. 
Si l’étude des sédiments de surface permet de caractériser l’impact actuel de la MOW sur 
les fonds du Golfe de Cadix, l’étude des séquences contouritiques (Gonthier et al., 1984) de la 
colonne sédimentaire permet la reconstitution de sa paléocirculation et la caractérisation de 
ses variations d’intensité au cours du temps. Ces modifications affectent la circulation 
océanique profonde à l’échelle globale. La MOW, source d’eaux chaudes et salées pour 
l’Atlantique Nord, pourrait donc avoir un rôle sur la régulation des climats (Mulder et al., 
2002 ; Annexe 1). Le Golfe de Cadix constitue donc une zone clef pour l’étude et la 
compréhension des interactions entre la circulation thermohaline et les changements 
climatiques majeurs ayant affecté le Quaternaire terminal. 
 
II. OBJECTIFS DE CETTE ETUDE 
Ce travail, financé par le ministère de l’éducation nationale, de l’enseignement supérieur et 
de la recherche, a été réalisé au sein de l’Unité Mixte de Recherche 5805-EPOC 
Environnements et Paléo-environnements Océaniques et Côtiers de l’Université Bordeaux 1. 
Il s’intègre dans le programme européen EUROMARGINS-SWIM visant en particulier à 
coordonner la cartographie du Golfe de Cadix afin d’identifier la trace morpho-bathymétrique 
de la tectonique régionale. Il s’intègre également dans les chantiers systèmes turbiditiques 
silicoclastiques et instabilités gravitaires du Groupe De Recherche MARGES. Le premier 
s’intéresse à la caractérisation des lobes de dépôts identifiés en périphérie des chenaux 
contouritiques ; le second est focalisé sur l’étude des instabilités, omniprésentes dans la zone. 
Ce travail s’inscrit également dans le programme IMAGES dont l’objectif principal est de 
quantifier les relations entre les changements climatiques et la variabilité de la circulation 
thermohaline globale. 
Les données utilisées dans ce travail proviennent des missions océanographiques 
IMAGES-V/GINNA (1999), CADISAR (2001), PRIVILEGE/ALIENOR (2004), CADISAR2 
(2004) et CADIZ-GORRINGE (2004). 
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L’approche pluridisciplinaire menée dans cette étude a été réalisée afin d’améliorer la 
compréhension de la dynamique des écoulements dans la partie orientale du Golfe de Cadix, 
de l’actuel jusqu’aux 50 000 dernières années. 
Les objectifs fixés dans cette étude sont : 
 de déterminer la nature des dépôts soumis à l’influence de la MOW ainsi que 
l’influence de cette dernière sur les variations de faciès et de figures sédimentaires 
observés le long de son trajet ; 
 de caractériser les éventuelles interactions entre la MOW et les processus gravitaires ; 
 de préciser la signification paléoclimatique et paléocéanographique des dépôts 
contouritiques ; 
 de reconstruire l’activité spatio-temporelle de la MOW au cours du Quaternaire 
terminal ; 
 de caractériser les forçages à l’origine de ces variations. 
 
III. ORGANISATION DU MEMOIRE 
Ce manuscrit s’articule autour de cinq chapitres : 
Le CHAPITRE I aborde, dans une première partie, les grandes notions et concepts utilisés 
dans ce travail, en se focalisant particulièrement sur les processus contouritiques. La 
deuxième partie présente le bilan actuel des connaissances et des travaux réalisés dans le 
Golfe de Cadix. 
Le CHAPITRE II présente les outils d’investigation, les types de données acquises et le 
protocole suivi pour l’analyse des données utilisées au cours de ce travail. 
Le CHAPITRE III vise, dans une première partie, à caractériser la signature thermohaline 
de la MOW à l’échelle de l’océan Atlantique et du Golfe de Cadix. La deuxième partie illustre 
l’importante variété des structures observées dans la zone d’étude à partir d’une analyse 
morpho-bathymétrique détaillée. La troisième partie présente l’impact actuel de la MOW sur 
la répartition sédimentaire et affine le schéma de circulation de ce courant de fond dans la 
partie orientale du Golfe. 
Le CHAPITRE IV présente, à partir d’une approche sédimentologique, paléoclimatique et 
sismique, l’organisation des dépôts sédimentaires dans l’espace et dans le temps et caractérise 
les forçages responsables des variations observées dans la sédimentation contouritique des 
50 000 dernières années. 
Le CHAPITRE V présente l’architecture de trois systèmes gravitaires situés en périphérie 
des chenaux contouritiques. Il propose un scénario pour leur mise en place et illustre 
l’influence de la MOW sur l’évolution de ces systèmes. 
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I. LES PROCESSUS DE TRANSPORT SEDIMENTAIRES SUR LA PENTE 
CONTINENTALE 
I.1. Les courants de fonds et dépôts associés 
I.1.1. Généralités sur la circulation océanique profonde 
Les courants de fond sont des courants agissant à diverses profondeurs et résultant de trois 
phénomènes majeurs : 
 Un plongement par refroidissement des eaux de surface aux hautes latitudes (Figure 
 I-1A). Ces masses d’eau appartiennent à la circulation thermohaline et s’écoulent à des 
vitesses de l’ordre de 1 à 2 cm.s-1. Sous l’effet de la force de Coriolis, ces masses d’eau 
sont contraintes à s’écouler le long des marges occidentales des bassins océaniques où 
elles s’individualisent et s’intensifient pour former des courants sous-marins s’écoulant 
à des vitesses moyennes de 10 à 20 cm.s-1 (Barusseau et Vanney, 1978) ; 
 Une genèse par les vents (Figure  I-1B). Ces courants agissent parfois jusqu’à 4000 m 
de profondeur et jouent ainsi le rôle de courants de fond, en particulier le long des 
marges situées à l’Ouest des masses continentales (Stow et al., 2002c) ; 
 Un plongement par évaporation et augmentation de densité des eaux chaudes de 
surface aux basses latitudes. Ce processus de formation est plus efficace dans les mers 
marginales et les bassins semi-fermés comme la Méditerranée (Stow et al., 2002c). 
    
Figure  I-1. A. Schéma de la circulation océanique profonde ; les zones hachurées 
correspondent aux régions productrices d’eaux de fonds (d’après Stow et al., 1996). 
B. Schéma de la circulation océanique de surface montrant les principaux courants générés 
par les vents et agissant comme des courants de fond le long des marges continentales 
(d’après Charnock, 1955). 
 
Les courants de fonds peuvent être suffisamment énergétiques pour éroder et transporter du 
sédiment de la taille des argiles aux sables fins. Globalement, ces écoulements sont reconnus 
comme semi-permanents et géostrophiques avec un écoulement s’effectuant parallèlement 
aux isobathes ; ils sont alors assimilés à des courants de contour. Dans le détail, ils présentent 
des variations de directions et de vitesses pouvant se manifester sous la forme de grands 
tourbillons ou d’écoulements possédant une composante plus ou moins importante transverse 
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à la pente. Dans de telles conditions, ces courants font partie de la circulation agéostrophique 
(Mellor, 1996) et ne peuvent prétendre à l’appellation de courants de contour. Cependant, le 
consensus actuel ne distingue que très rarement les deux dénominations qui sont couramment 
regroupées en un terme unique : les courants de contour. 
 
Figure  I-2. Carte de synthèse sur la localisation des dépôts contouritiques (compilation 
réalisée à partir des travaux de Faugères et al., 1993; Viana et al., 1998b; Rebesco et Stow, 
2000; Haupt et Seidov, 2001). 
 
I.1.2. Les contourites 
Les contourites (Hollister, 1967) sont des sédiments déposés, ou considérablement affectés 
par l’action des courants de contour (Figure  I-2). Par définition, le terme de contourites ne 
s’applique qu’à des sédiments déposés à une bathymétrie d’au moins 300 m. 
 
I.1.2.1. Les faciès sédimentaires contouritiques 
Un large panel de faciès contouritiques ont été reconnus depuis les vases jusqu’au graviers 
(Stow et Lovell, 1979; Gonthier et al., 1984). 
 Les contourites vaseuses sont homogènes, de la taille des argiles et des silts. Elles 
présentent des concentrations variables de matériel grossier vanné par les courants. Les 
laminations primaires sont rares, du fait de l’intense bioturbation que l’on rencontre 
dans ces faciès fins. Elles sont très peu triées et composées d’un mélange de matériel 
terrigène et biogène d’origine autochtone ou allochtone (Stow et al., 1998). Des 
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niveaux à galets argileux sont parfois observés (Faugères et al., 2002). Ces derniers 
résultent de l’érosion du substrat sous l’action d’intenses courants de fonds qui 
favorisent la fracturation de la vase partiellement consolidée. Des niveaux riches en 
éléments ferromagnésiens (e.g., Hollister et al., 1972; Faugères et al., 2002; Gonthier 
et al., 2003). 
 Les contourites silteuses ou contourites silteuses marbrées (mottled silty 
contourites ; Gonthier et al., 1984) sont composées d’un mélange mal trié de 
sédiments de la taille des argiles, silts et sables. Elles montrent généralement des 
laminations discontinues indistinctes, une intense bioturbation, et s’intercalent avec 
des faciès contouritiques sableux ou vaseux. Des bases et des sommets nets à 
irréguliers ainsi que de minces lentilles de matériel grossier sont communs dans ce 
type de faciès. 
 Les contourites sableuses se présentent sous la forme de fines couches irrégulières ou 
d’épaisses unités de sables fins dans la plupart des cas mal triées. Elles se composent 
d’un mélange de matériel terrigène et biogène avec des marques d’abrasion, des débris 
coquilliers fragmentés et des traces d’oxydes de fer.  Elles sont finement bioturbées 
(Stow et al., 2002a), d’où une rare préservation des laminations primaires planes et 
obliques, et montrent des contacts érosifs et irréguliers, ainsi que des niveaux 
concentrés en matériel grossier, galets argileux, voire des lag deposits1. 
 Les contourites graveleuses se rencontrent habituellement aux hautes latitudes à 
cause des apports de matériels apportés par les icebergs (Kidd et Hill, 1986; Hiscott et 
al., 1989; Akhurst et al., 2002; Howe et al., 2002; Laberg et al., 2002). Sous l’action 
de courants de faibles vitesses, ce matériel grossier subit un remaniement et un 
transport sur de petites distances. Les lags graveleux, témoins quant à eux d’un 
vannage plus important, sont observés dans les contourites glaciogéniques ou au sein 
de détroits peu profonds ou de passages étroits, en réponse à l’activité importante des 
courants de fond. 
 Les contourites biogènes calcaires et siliceuses sont typiques des régions dominées 
par les apports pélagiques biogènes, comme les océans ouverts (Stow et Hallbrook, 
1984; Kidd et Hill, 1986) ou les zones soumises aux upwellings (Sarnthein et 
Faugères, 1993). Leur composition est pélagique à hémipélagique, avec une 
prédominance des nannofossiles et des foraminifères dans les faciès calcaires, et des 
radiolaires et diatomées dans les faciès siliceux. Dans la plupart des cas les litages sont 
indistincts et les structures sédimentaires primaires rares à absentes, du fait de la 
bioturbation. Ces faciès, argilo-silteux à sablo-argileux, sont peu triés et possèdent une 
fraction sableuse distincte relatives aux particules grossières biogènes peu fragmentées 
durant le transport. 
                                                 
1 Résidus de sédiments grossiers après un vannage des particules les plus fines par les courants. 
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De nombreux faciès de transition peuvent être également rencontrés, suite aux interactions 
entre divers processus (contouritique, turbiditique, décantation hémipélagique) ou à leur 
évolution longitudinale et latérale (Stow et al., 2002c). Le terme de contourite est employé 
lorsque l’influence du courant est bien marquée et que les dépôts s’organisent sous forme de 
drifts1. Lorsque cette influence est moins marquée, et que les caractéristiques initiales du 
dépôt remanié perdurent, le nom de celui-ci est conservé et il s’y ajoute la notion de 
remaniement par les courants de fond : turbidites remaniés par les courants de fond. C’est le 
cas de certains sédiments de la péninsule Antarctique (Rebesco et al., 2002), ou des sédiments 
déposés dans des environnements peu profonds comme les bordures de pente ou le plateau 
externe (Roveri, 2002; Sivkov et al., 2002). 
 
I.1.2.2. Les séquences contouritiques et leurs implications courantologiques 
Les faciès précédemment décrits s’organisent généralement en séquences sédimentaires de 
quelques décimètres d’épaisseur. La séquence type, pour la première fois reconnue sur le drift 
de Faro (Faugères et al., 1984; Gonthier et al., 1984; Stow et al., 1986), présente tout d’abord 
une granocroissance des faciès vaseux aux faciès sableux puis une granodécroissance des 
faciès sableux aux faciès vaseux (Figure  I-3). 
 
Figure  I-3. Séquence contouritique sableuse type et relation entre taille des grains et vitesse 
des courants (d’après Faugères et al., 1984; Stow et al., 2002c). 
                                                 
1 Accumulations sédimentaires de géométries variées construites par l’action principale des courants de fond. 
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S’inspirant de la nomenclature attribuée pour les séquences turbiditiques de Bouma (1962), 
Stow et Shanmugam (1980) et Lowe (1982), Stow et al. (2002c) proposent une classification 
de la séquence contouritique sableuse type complète en cinq horizons relatifs à des faciès 
distincts : C1, contourite vaseuse inférieure ; C2, contourite silteuse inférieure ; C3, contourite 
sableuse médiane ; C4, contourite silteuse supérieure ; C5, contourite vaseuse supérieure. 
Dans une succession verticale de séquence-types, le passage entre les horizons C5 et C1 se 
fait de manière progressive. 
L’origine de cette séquence type serait liée aux fluctuations lentes des vitesses moyennes 
des courants, et/ou aux variations dans les apports sédimentaires. Dans les successions de 
séquences bioclastiques, la cyclicité de ces dernières, de l’ordre de 20 000 à 40 000 ans, est 
étroitement analogue à la cyclicité de Milankovitch (Hays et al., 1976; Berger, 1977). Par 
conséquent, le moteur de la cyclicité au sein des dépôts contouritiques est supposé être un 
forçage climatique engendrant des variations dans les vitesses des courants de fond (Robinson 
et McCave, 1994). 
 
I.1.3. Les drifts 
La géométrie générale des drifts est principalement contrôlée par cinq facteurs liés entre 
eux : 1) le contexte morphologique, 2) la vitesse et la variabilité du courant, 3) la quantité et la 
nature du sédiment disponible, 4) la période de temps durant laquelle le courant de fond agit, 
et 5) l’interaction avec les processus s’écoulant vers le bas de pente. Actuellement les 
accumulations contouritiques peuvent être divisées en quatre catégories (sheeted, giant 
elongated, confined et channel-related drifts, Figure  I-4 ; Faugères et al., 1999) auxquelles 
peut s’ajouter le type infill drift (Stow et al., 2002c), accumulation sédimentaire encore mal 
documentée actuellement et formée par remplissage de dépressions topographiques (e.g., 
marge des Campos, Viana et al., 1998a). Il est cependant important de garder à l’esprit que 
ces différents types de morphologies font partie d’un spectre continu (Faugères et al., 1999). 
 
I.1.3.1. Classification 
a. Les sheeted drifts 
Ces accumulations sédimentaires présentent un faible relief et une épaisseur relativement 
constante (Figure  I-4). Elle tapissent le fond des plaines abyssales et des bassins profonds 
limités à leur périphérie par des reliefs prononcés et montrent une légère diminution de leur 
épaisseur vers la marge. Elles peuvent être couvertes par de grands champs de dunes 
sédimentaires et observées dans différents contextes hydrologiques et morphologiques. Ces 
drifts sont habituellement composées de faciès contouritiques fins (argile et silt, matériel 
pélagique...) et présentent des taux de sédimentation relativement faibles de l’ordre de 2 à 
4 cm.ka-1. 
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Figure  I-4. Les types de drifts. Les flèches noires montrent la tendance de la migration et de 
l’aggradation (d’après Faugères et al., 1999). 
 
b. Les giant elongated drifts 
Ces accumulations présentent une forme allongée et convexe vers le haut (Figure  I-4). 
Suivant la profondeur à laquelle le courant de fond s’écoule, elles sont rencontrées depuis le 
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plateau continental externe (Fulthorpe et Carter, 1991) jusqu’aux plaines abyssales (Faugères 
et al., 1993). Les flancs du drift sont généralement bordés par des moat channels où sont 
confinés les écoulements et où l’érosion et le non-dépôt sont observés. Ces accumulations, 
communément couvertes par des champs de dunes sédimentaires migrantes, sont subdivisées 
en trois groupes : 
 les plastered drifts, produites à proximité du bas de pente et plaquées contre cette 
dernière, en particulier lorsque la topographie lisse favorise un courant de fond large et 
non confiné. Ces drifts, composées de faciès contouritiques variés pouvant atteindre la 
taille des sables (e.g., Golfe de Cadix), présentent des taux de sédimentation pouvant 
dépasser les 20 cm.ka-1 (e.g., marge des Hébrides) ; 
 les separated drifts présentant un allongement et une direction de progradation 
parallèle aux isobathes ; 
 les detached drifts présentant une direction de progradation aboutissant à un 
allongement perpendiculaire aux isobathes en réponse à un changement d’orientation 
de la marge et aux interactions entre les courants de surface et courants de fond. 
L’ensemble de ces drifts présentent des taux de sédimentation de l’ordre de 2 à 10 cm.ka-1 
pouvant dépasser les 60 cm.ka-1 dans le cas de drifts marginaux (e.g., marge des Hébrides). 
Les sédiments associés à ces accumulations sédimentaires sont également variés, balayant un 
spectre granulométrique large, des argiles aux sables. 
 
c. Les channel-related drifts 
Les dépôts contouritiques de ce type sont apparentés aux chenaux profonds ou aux couloirs 
à travers lesquels la circulation de fond est confinée, induisant ainsi une augmentation de la 
vitesse des écoulements (Figure  I-4). Du fait d’une érosion importante au fond de ces étroits 
passages, ces accumulations sédimentaires irrégulières et discontinues se déposent sur le fond 
et les flancs de ces chenaux, en tant que drifts latéraux et axiaux dénommés patch drifts 
(Howe et al., 1994; McCave et Carter, 1997; Carter et McCave, 2002; Reeder et al., 2002). 
Ces drifts de petites tailles peuvent présenter une géométrie plane ou convexe vers le haut. A 
la sortie des chenaux, les courants de fond déposent le matériel sédimentaire sous la forme 
d’éventails contouritiques. La faible épaisseur de ces derniers, associée aux discontinuités 
érosives étendues, permet de les distinguer des éventails sédimentaires construits par les 
processus turbiditiques (Faugères et al., 1999). 
Les faciès associés à ces drifts sont très variés : 1) zones de by-pass et lag deposits, 
contourites grossières (sables et graviers), contourites à galets de vase et hiatus résultant de 
l’érosion du substratum, dans les zones ou les courants de fond sont intenses, 2) placages de 
contourites fines argileuses à silteuses dans les zones où les courants de fond sont réduits. Des 
nodules et des contourites vaseuses manganifères sont également typiques de ces 
environnements. Les taux de sédimentation variés, du fait de l’érosion ou du non dépôt, 
peuvent néanmoins atteindre une dizaine de cm.ka-1. 
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d. Les confined drifts 
Peu d’exemples actuels illustrent ce type de drifts confinés au sein de petits bassins ou de 
fosses. Ces accumulations se rencontrent communément dans des zones morpho-tectoniques 
très spécifiques (e.g., fosse des Malouines ; Cunningham et al., 2002). Le type et la taille des 
sédiments dépendent beaucoup de la nature des apports au système de courants de fonds et 
sont encore trop mal documentés pour permettre des généralités. 
 
I.1.3.2. Caractéristiques sismiques 
L’ensemble des critères sismiques permettant une identification objective des drifts et leur 
différenciation des autres corps sédimentaires suit une approche à trois échelles 
d’observations différentes (Faugères et al., 1999; Stow et al., 2002c). La Figure  I-5 présente 
dans les grandes lignes les principales caractéristiques permettant leur reconnaissance. 
 
Figure  I-5. Schéma des principales caractéristiques sismiques des drifts (d’après Stow et al., 
2002c). 
 
a. A l’échelle du drift 
Comme nous l’avons déjà montré dans les paragraphes précédents, la géométrie des drifts 
et leur direction d’allongement permet leur identification rapide, en particulier lorsqu’elles : 
1) présentent une morphologie convexe vers le haut, 2) se situent sous un système de courants 
de fonds, et 3) sont isolées d’autres sources de sédiments. 
Les discontinuités érosives très étendues à la base ou au sein des drifts sont un autre critère 
de reconnaissance de ces accumulations à grande échelle (Figure  I-5). Ces discontinuités 
reflètent des changements périodiques des conditions de circulation et sont communément 
marquées par un réflecteur continu de forte amplitude contrastant avec les réflecteurs 
environnants subparallèles d’amplitudes faibles à modérées. Les changements de faciès 
sismiques se font progressivement et reflètent des conditions durables et stables dans l’espace 
et dans le temps. 
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b. A l’échelle de l’unité de dépôt 
Les unités de dépôt dans les drifts sont généralement lenticulaires avec des surfaces lisses à 
irrégulières. Ces dernières définissent une convexité vers le haut, non parallèle à la surface 
d’accumulation créée par l’évènement érosif précédent. Dans certains cas, l’unité la plus 
récente montre clairement la nature de la progradation et/ou de l’aggradation. L’empilement 
des unités révèle la direction générale de migration des corps contouritiques, cette dernière 
étant différente en fonction du type de drift : 
 dans le cas des sheeted drifts et de certains patch drifts, la migration n’est pas 
significative puisque les dépôts tendent à recouvrir l’ensemble de la zone balayée par 
les courants. Par conséquent, les unités de dépôt forment une épaisseur régulière et un 
modèle d’empilement aggradant (Stoker, 1998) ; 
 dans le cas des giant elongated drifts, la direction de migration se fait obliquement à la 
direction de l’axe de l’écoulement. Dans le cas des plastered drifts, la migration est 
peu prononcée. Pour les detached drifts, la progradation a lieu vers le bassin, à 
l’inverse des separated drifts où elle s’effectue vers la terre ; 
 dans le cas des channel-related drifts, les éventails contouritiques se construisent par 
aggradation d’unités de dépôt lenticulaires, irrégulières, plates et de faible extension. 
Ces dernières constituent les vestiges sédimentaires de chaque épisode érosif majeur. 
L’unité la plus récente montre normalement une progradation dans le sens de 
l’écoulement (Mézerais et al., 1993). Les patch drifts rencontrés dans les chenaux ne 
montrent pas une géométrie progradante régulière ; 
 dans le cas des confined drifts, l’accumulation sédimentaire tend à prograder dans le 
sens de l’écoulement. Le drift se compose d’une unique unité, ou de l’aggradation de 
plusieurs unités lenticulaires limitées par des discontinuités érosives. 
 
c. A l’échelle du faciès sismique 
Les faciès sismiques dépendent avant tout de la méthode employée pour l’acquisition 
sismique (Sparker, Airgun, 3,5 kHz...) et des traitements numériques effectués par la suite. 
Néanmoins, la nature de chaque faciès sismique reflète les changements dans les processus de 
dépôt et les types de sédiments. De nombreux faciès caractéristiques des dépôts 
contouritiques sont également présents dans les systèmes turbiditiques et/ou hémipélagiques. 
Ces faciès peuvent être classés en cinq catégories par ordre d’augmentation d’intensité des 
courants de fond (Stow et al., 2002c) : 1) les faciès semi-transparents sans réflecteur (T, 
Figure  I-6A), 2) les faciès à réflecteurs continus, sub-parallèles, à amplitude faible à modérée 
(R, Figure  I-6A), 3) les faciès à réflecteurs réguliers et ondes migrantes, à amplitude faible à 
modérée (O, Figure  I-6A), 4) les faciès à réflecteurs irréguliers, ondulés à discontinus, à 
amplitude modérée (D, Figure  I-6A), 5) les faciès à réflecteur simple irrégulier, continu, et à 
forte amplitude (S, Figure  I-6A). 
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Figure  I-6. A. Faciès sismiques principaux trouvés dans les drifts et leur relation avec les 
vitesses des courants de fond. B. Modèle interprétatif de la cyclicité des faciès sismiques dans 
les contourites (d’après Stow et al., 2002b). 
 
Les deux premiers faciès sismiques (T et R) s’organisent fréquemment en alternance 
(Figure  I-6B). Des interprétations préliminaires suggèrent que le faciès R montre une plus 
grande proportion de silt/sable ainsi qu’une augmentation des hiatus et des niveaux 
sédimentaires condensés dans les contourites, indiquant ainsi une augmentation de l’intensité 
du courant de fond. Le faciès T, quant à lui, reflète un faible contenu en silt/sable au sein de 
contourites vaseuses homogènes, indiquant cette fois une diminution de l’intensité du courant 
de fond. Le moteur de cette alternance dans les variations d’intensité des courants de fond est 
relié aux changements climatiques (Stow et al., 2002c). 
 
I.2. Les écoulements gravitaires et les dépôts associés 
Les processus gravitaires sous-marins correspondent à l’ensemble des processus capables 
de transporter des sédiments sous l’action principale de la gravité, depuis les plateaux 
continentaux jusqu’aux plaines abyssales (Middleton et Hampton, 1973). Hormis leur intérêt 
académique, la compréhension de ces processus présente un intérêt industriel important, 
notamment sur la prévention des risques naturels et la protection d’ouvrages et 
d’infrastructures offshore. L’intérêt économique participe à l’étude de ces écoulements 
puisque les dépôts qui leurs sont associés, et en particulier les chenaux et les lobes sableux, 
sont de très bons réservoirs pour les hydrocarbures. 
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Les écoulements à l’origine de l’édification des éventails turbiditiques ont fait l’objet de 
nombreuses études et classifications (Stow, 1994; Mulder et Cochonat, 1996; Stow et al., 
1996; Shanmugam, 2000; Mulder et Alexander, 2001b), la première d’entre-elles ayant été 
proposées par Middleton et Hampton en 1973. Selon le mode de support des particules, trois 
mécanismes de transport principaux sont distingués au sein de ces écoulements : 1) les 
glissements en masse ou instabilités, 2) les écoulements laminaires, et 3) les écoulements 
turbulents. 
 
I.2.1. Les glissements en masse 
Ce type d’écoulement correspond au déplacement de blocs homogènes le long d’une 
surface de cisaillement plane ou courbe. Les dépôts résultants conservent la structure 
d’origine des sédiments (stratification), mais sont plus ou moins affectés par des déformations 
de type translationnelles (slides) ou rotationnelles (slumps). 
 
I.2.2. Les écoulements laminaires 
Ces écoulements sont caractérisés par des concentrations importantes en sédiments 
transportés et une viscosité très élevée, empêchant ainsi le développement de la turbulence. 
Plusieurs types d’écoulements sont décrits en fonction de la taille et de la concentration des 
sédiments transportés, de la matrice, et de la présence de fluide : 1) les écoulements 
hyperconcentrés (Mulder et Alexander, 2001b), 2) les coulées de débris (debris flows ; 
Coussot et Meunier, 1996), 3) les écoulements granulaires (grain flows), 4) les écoulements 
fluidisés (fluidized flows), et 5) les écoulements liquéfiés (liquefied flows). Les dépôts 
associés à ces écoulements présentent généralement des contacts inférieurs et supérieurs très 
nets, une matrice cohésive argilo-silteuse, un granoclassement inverse des sédiments, et de 
nombreux éléments hétérogènes (galets mous d’argile, sables, galets, blocs rocheux) dispersés 
au sein du dépôt. 
 
I.2.3. Les écoulements turbulents 
Ces écoulements sont caractérisés par le maintien en suspension des particules par des 
phénomènes de turbulence au sein d’un fluide ambiant de moindre densité. La concentration 
des particules au sein de ces écoulements particulaires est très variable mais reste inférieur à 
9 % du volume total (Bagnold, 1962). Sous le terme d’écoulements turbulents sont 
rassemblés : 
(1) les courants de turbidité de haute et basse densité (Lowe, 1982) et les bouffées turbides 
(Ravenne et Beghin, 1983). La séquence turbiditique type ou séquence de Bouma (1962) 
correspond à la succession verticale de cinq faciès distincts granodécroissants, des sables 
moyens aux vases (Ta à Te, Figure  I-7), enregistrant ainsi la diminution d’énergie d’un 
courant de turbidité à un endroit donné. Seuls les termes Tb à Te résultent du dépôt 
d’écoulements turbulents, le terme Ta correspondant à un dépôt d’écoulement concentré 
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(Mulder et Alexander, 2001b). Dans les années 80, les modèles de Piper (1978), Stow et 
Shanmugam (1980) et Lowe (1982) viennent affiner et compléter la description des séquences 
turbiditiques (Figure  I-7). 
 
Figure  I-7. Description des séquences sédimentaires rencontrées dans les dépôts d’origine 
turbiditique (d’après Shanmugam, 2000). 
 
(2) les courants hyperpycnaux. Ils sont principalement générés en période de crues à 
l’embouchure des fleuves lorsque la charge sédimentaire en suspension transportée par l’eau 
douce est suffisamment élevée pour aboutir à un mélange eau douce/sédiments plus dense que 
l’eau de mer (Normark et Piper, 1991; Mulder et Syvitski, 1995). Ces courants ont une 
continuité importante dans le temps et leur dynamique suit celle de la crue du fleuve avec une 
montée en charge suivie d’une décrue. Cette dynamique particulière s’enregistre parfois au 
sein des dépôts avec un granoclassement inverse en base de séquences, même s’il arrive 
fréquemment qu’elles soient tronquées par le pic de crue, et que seul l’enregistrement de la 
décrue subsiste dans les dépôts. Elles deviennent alors difficilement différentiables des 
séquences liées à un courant de turbidité s. str. (Mulder et al., 1998; Mulder et al., 2001a). 
Afin d’éviter la contradiction entre haute densité et limite de Bagnold, Mulder et 
Alexander (2001b) proposent une classification des écoulements basée sur les mécanismes de 
transport et de dépôt, les vitesses, et les concentrations (Figure  I-8). 
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Figure  I-8. Représentation schématique des différents types d’écoulements gravitaires et des 
dépôts associés (d’après Mulder et Alexander, 2001b). 
 
I.2.4. L’évolution des écoulements 
Au cours d’un écoulement gravitaire, les caractéristiques hydrodynamiques ne sont pas 
figées (Middleton et Hampton, 1973 ; Figure  I-9). Le volume et la dynamique de 
l’écoulement se modifient tout au long de son parcours. Il peut ainsi passer d’un état laminaire 
à un état turbulent, ou vice versa, suite à la perte ou au gain de fluide et/ou de charge solide et 
aux modifications de la topographie. Le dépôt résultant ne caractérisera pas toujours le 
processus de transport dominant, mais plutôt l’état de l’écoulement avant la phase de dépôt. 
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Figure  I-9. Modèle d’évolution d’un écoulement gravitaire dans le temps et/ou l’espace 
(d’après Middleton et Hampton, 1973). 
 
 
Figure  I-10. Evolution temporelle et spatiale des écoulements et dépôts associés : le modèle 
de Kneller (d’après Kneller, 1995). 
 
Dans les années 90, Mutti (1992) propose une approche génétique impliquant un 
continuum des processus et faciès associés. L’organisation amont-aval des faciès enregistre 
l’évolution des écoulements gravitaires au cours de leur déplacement. Amélioré depuis (Mutti 
et al., 1999), ce modèle (facies tract concept) prend en compte l’ensemble des faciès 
susceptibles d’être déposés par les écoulements gravitaires, de la débrite aux turbidites de 
faible densité. 
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Les deux précédents modèles sont basés principalement sur l’évolution spatiale des 
écoulements. Le facteur temps n’étant que rarement pris en compte, Kneller (1995) est le 
premier à introduire la notion d’évolution temporelle des écoulements. Son modèle rend 
compte de la capacité érosive et dépositionnelle des écoulements, et de l’organisation 
verticale et horizontale des séquences de dépôts (Figure  I-10). Il est basé sur des principes 
hydrodynamiques simples permettant d’expliquer la variabilité des séquences turbiditiques 
observées et d’appréhender le rôle de la topographie dans l’évolution de la dynamique des 
écoulements et donc des dépôts associés. 
 
I.2.5. Les systèmes turbiditiques 
Les processus gravitaires sont à l’origine de grands systèmes de dépôt, assemblage d’une 
grande diversité de structures et de corps sédimentaires (Stow et Mayall, 2000). Ces systèmes 
ont fait l’objet de plusieurs classifications basées sur l’étude de séries turbiditiques anciennes 
(Mutti et Ricci Lucchi, 1972), ou sur l’étude de systèmes turbiditiques actuels (Normark, 
1970). Walker (1978) est le premier a proposer un modèle synthétique intégrant ces deux 
approches. Il reste cependant incomplet pour expliquer la diversité des systèmes turbiditiques 
observés dans l’ancien et l’actuel. Il faudra attendre le milieu des années 90 et la classification 
de Reading et Richards (1994) pour que des paramètres comme la taille et la géométrie du 
bassin, et la nature du système d’alimentation soient pris en compte. 
On distingue généralement deux principaux modes d’organisation des systèmes 
sédimentaires générés par les écoulements gravitaires (in Babonneau, 2002) : 
(1) les systèmes non chenalisés généralement générés par des instabilités de pente 
ponctuelles et isolées sous la forme de glissements en masses pouvant évoluer au cours du 
transport en coulées de débris puis en bouffées turbides. L’architecture de ces systèmes est 
peu évoluée et se limite à une (ou plusieurs) cicatrice (s) d’arrachement en amont, une zone de 
transit sédimentaire (by-pass) plus ou moins importante, et à une zone de dépôt de forme 
lobée dans la partie aval. 
(2) les systèmes chenalisés beaucoup plus matures et évolués que les précédents. Ils se 
développent à l’aval d’une source d’apport en sédiments relativement abondante et régulière 
et se composent de trois éléments architecturaux élémentaires caractérisés par des modes de 
fonctionnement distincts : 
 le canyon, vallée sous-marine incisant plus ou moins profondément le rebord du 
plateau continental. Il est dominé par l’érosion et constitue une voie de transit pour les 
particules, depuis le plateau continental vers le bassin profond (Shepard, 1963, 1981) ; 
 le système chenal-levées, développé à la sortie du canyon, correspondant à une zone 
mixte ou interagissent à la fois des processus de transit et d’érosion et des processus de 
sédimentation. Généralement érosifs dans leur partie amont, les chenaux passent 
progressivement à une morphologie de type dépositionnelle en raison de la diminution 
de pente et la perte d’énergie des écoulements turbiditiques. La morphologie des 
chenaux est fortement influencée par la nature des apports : rectiligne et très peu 
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marqué topographiquement lorsque ces derniers sont grossiers et, au contraire, étroits, 
profonds, et sinueux lorsque le matériel transporté est fin (Clark et al., 1992; 
Galloway, 1998). Les levées, développées sur les flancs latéraux des chenaux, sont 
construites par débordement de la partie sommitale des écoulements turbiditiques 
(overbank ; Piper et Normark, 1983; Hiscott et al., 1997 ; Figure  I-11A). Ce processus 
entraîne un appauvrissement relatif de la fraction fine le long du trajet de l’écoulement 
et explique le transport des sables dans les chenaux et le développement de lobes 
sableux en aval des systèmes chenal-levées. On distingue fréquemment, au sein de ces 
levées, des structures particulières comme des dunes géantes, des sillons d’érosion et 
des chenaux secondaires (Masson et al., 1995; McHugh et Ryan, 2000; Migeon et al., 
2000). Contrairement aux canyons, le système chenal-levées est peu stable dans le 
temps. Une brèche peut s’ouvrir dans la levée suite à la rupture de cette dernière, 
éventuellement lors de l’intensification du flux turbiditique. Ce processus, appelé 
avulsion, entraîne une migration latérale brutale du chenal et des écoulements qui y 
transitent. Un nouveau système chenal-levées s’édifie dans les dépressions situées au 
pied de l’ancienne levée (Flood et Piper, 1997 ; Figure  I-11B) ; 
 
Figure  I-11. A. Schéma conceptuel illustrant le processus de débordement permettant la 
construction des levées (d’après Migeon, 2000) ; B. Schéma explicatif du mécanisme 
d’avulsion d’un système chenal-levées (d’après Flood et Piper, 1997). 
 
 les lobes, objets ou faciès sédimentaires de forme lobée associés à la mise en place des 
éventails profonds (Shanmugam et Moiola, 1991). Dans les systèmes fossiles, ces 
dépôts sont généralement définis comme des corps sableux non chenalisés tabulaires 
de plusieurs mètres d’épaisseur et dont la continuité latérale est importante (sheet 
sand ; Mutti et Normark, 1991). Dans les années 90, les acquisitions de données sonar 
sur le lobe distal du Mississippi ont révélé une réelle complexité, avec des systèmes de 
chenaux distributaires et une morphologie dendritique en surface (Twichell et al., 
1991). Suivant leur mode de mise en place, trois types de lobes peuvent être associés 
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aux chenaux : (1) les lobes de crevasse (crevasse splay lobes), mis en place le long 
d’un système chenal-levées à la suite d’un effondrement local d’une levée (Lonsdale et 
Hollister, 1979) ; (2) les lobes d’avulsion, équivalents des unités de HARP’s1 définies 
sur l’Amazone (Flood et al., 1991). Ces lobes correspondent à l’évolution des lobes de 
crevasse par pérennisation de la nouvelle voie de transit et abandon du chenal initial en 
aval ; (3) les lobes distaux, mis en place au débouché d’un système chenalisé et 
constituant le terme le plus distal des systèmes turbiditiques. Encore assez mal connue 
il y a quelques années, leur architecture interne a été récemment décrite. Elle est 
constituée par l’accumulation, au coeur d’une dépression préexistante, de plusieurs 
sous-unités lobées de faciès sismique chaotique et de forme bombée (Gervais, 2002; 
Gervais et al., 2004). Les travaux de Bonnel (2005) ont mis en évidence l’importance 
de la chenalisation dans ce type d’objet sédimentaire. 
 
I.3. Les interactions entre les processus 
L’interaction entre les processus contouritiques, gravitaires et la décantation hémipélagique 
est un phénomène récurrent dans le domaine marin (Faugères et Stow, 1993; Faugères et al., 
1999; Stow et al., 2002c). Cette interaction a été clairement démontrée à l’échelle des faciès 
turbiditiques et contouritiques interstratifiés et du remaniement des sommets de turbidites 
(Stanley, 1993; Stow et al., 1998). 
 
Figure  I-12. Exemples d’interaction entre les processus contouritiques et gravitaires (d’après 
Faugères et al., 1999). 
                                                 
1 High-Amplitude Reflection Packets : sables tabulaires déposés à la base des systèmes chenaux-levées. 
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L’interaction entre les processus peut s’exprimer différemment suivant la nature et la 
complexité de ces derniers (Figure  I-12) : 
 une interdigitation des dépôts contouritiques et turbiditiques ; 
 un déplacement latéral des levées turbiditiques induit par un courant de contour ; 
 une érosion/non dépôt des dépôts turbiditiques par un courant de contour. 
 
I.4. Les facteurs de contrôle de la sédimentation 
La morphologie, la structure et la composition des dépôts sous-marins clastiques, qu’ils 
soient contouritiques ou turbiditiques, sont régis par la combinaison de plusieurs mécanismes 
de contrôle autocyclique et allocyclique, rarement exclusifs mais plutôt interdépendants 
(Richards et al., 1998 ; Figure  I-13). L’importance de ces facteurs sur la variation des 
processus de sédimentation depuis les continents jusqu’aux bassins profonds a été soulignée 
lors de l’émergence des concepts de stratigraphie séquentielle dans les années 80 et 90 (Vail 
et Mitchum, 1977; Posamentier et Vail, 1988 ; Haq, 1991), bien que le développement des 
drifts ne s’insère pas totalement dans les modèles proposés (Faugères et al., 1999). 
 
Figure  I-13. Diagramme synthétique des différents facteurs contrôlant le développement des 
systèmes sous-marins clastiques (compilation réalisée à partir des travaux de Faugères et 
Stow, 1993 et Richards et al., 1998, modifié). 
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I.4.1. Le climat et les variations eustatiques 
Le climat représente le mécanisme principal de contrôle du dépôt et de la distribution des 
contourites par la circulation de fond thermohaline. Ce facteur affecte la circulation 
atmosphérique et les conditions de formation des eaux de fond ainsi que l’intensité des 
courants de fond (in Faugères et al., 1999). Ces derniers peuvent interagir avec les courants de 
surface dans les zones sujettes à d’importantes instabilités atmosphériques, et ainsi provoquer 
des tempêtes benthiques, évènements de hautes énergies et de courtes durées ayant pour 
conséquence une augmentation des vitesses des courants de fond (Hollister et McCave, 1984). 
Les variations du niveau marin agissent sur les apports en matériel terrigène vers les 
océans profonds, et par conséquent sur la construction des drifts et des éventails turbiditiques. 
Les bas niveaux marins relatifs aux maxima glaciaires correspondent à un remaniement accru 
des sédiments par les processus gravitaires, et ainsi à une activité masquée des courants de 
fond (Tucholke et Mountain, 1986; McMaster et al., 1989; Faugères et Stow, 1993). Les hauts 
niveaux marins, quant à eux, correspondent à des périodes de piégeage de sédiments sur le 
plateau, et de déconnexion entre les fleuves et les canyons sous-marins, d’où une activité 
turbiditique réduite et une meilleure préservation de l’enregistrement de l’activité des courants 
de fond. Cependant, le lien direct entre le niveau marin et les taux d’accumulation ou de 
destruction des dépôts contouritiques est encore incertain (Corliss et al., 1986; Faugères et al., 
1999). 
 
I.4.2. La tectonique 
La tectonique conditionne le type de marge, en particulier la morphologie et l’extension du 
plateau continental, ainsi que la forme générale et la taille du bassin qui va recevoir les 
apports sédimentaires. Dans certains cas, elle peut-être à l’origine d’une intensification de la 
circulation de fond, à la suite du passage des courants contre des pentes raides, ou de 
l’ouverture ou la fermeture de détroits et passages contrôlant les échanges de masses d’eau 
entre les bassins océaniques (Faugères et al., 1993; Faugères et al., 1999). Ce fut le cas lors de 
la mise en place, au début de l’Eocène terminal, de la circulation thermohaline longitudinale à 
la suite du détachement entre l’Antarctique et l’Australie. 
 
I.4.3. Les apports sédimentaires 
La morphologie du bassin et la topographie engendrée par la géométrie des dépôts sont des 
paramètres importants influençant le comportement des écoulements et affectant la 
localisation des dépôts et des faciès (Kneller, 1995; Kneller et McCaffrey, 1999; McCaffrey 
et Kneller, 2001; Mulder et Alexander, 2001a). Les taux d’accumulation de sédiments par les 
courants de fond ou les courants gravitaires dépendent de la disponibilité et du volume de 
sédiments (Faugères et al., 1993) : 
 l’apport en matériel terrigène est principalement contrôlé par la géologie, la tectonique, 
la morphologie de la marge, les variations eustatiques, et le climat. Les caractéristiques 
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du bassin versant, comme l’organisation du réseau fluvial (alimentation ponctuelle ou 
multiple), la nature des terrains drainés, l’existence de reliefs, et les conditions 
climatiques locales (paramètres conditionnant la nature et l’intensité du couvert 
végétal) ont une influence importante sur la nature, la quantité et la fréquence des 
apports sédimentaires au domaine marin (Wetzel, 1993) ; 
 l’apport en matériel biogène est étroitement lié aux conditions hydrologiques, au 
climat, à la productivité et à la dissolution des tests d’organismes ; 
 l’apport direct, aérien ou marin, de débris volcaniclastiques peut être localement 
significatif dans l’augmentation des taux de sédimentation au sein des systèmes. 
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II. LE GOLFE DE CADIX 
II.1. Cadre physiographique 
Compris entre, d’une part les plateformes ibérique et marocaine, et d’autre part les plaines 
abyssales du Fer à Cheval et de Seine, le Golfe de Cadix se caractérise par une bathymétrie 
irrégulière et une morphologie concave vers le SW, héritage de son histoire géologique 
complexe (Heezen et Johnson, 1969; Roberts, 1970; Mélières, 1974; Malod, 1982 ; Figure 
 I-14). 
 
Figure  I-14. Principaux traits physiographiques du Golfe de Cadix. 
 
II.1.1. Le plateau continental 
La marge du Golfe de Cadix est caractérisée par un plateau continental de 30 à 40 km de 
large, avec une rupture de pente localisée vers 120 m de profondeur (Heezen et Johnson, 
1969; Vanney et Mougenot, 1981; Lobo et al., 2001 ; Figure  I-14). Au Sud de Faro et du Cap 
de Trafalgar, le plateau continental est plus étroit et s’étend sur une distance de l’ordre de 
10 km avec une rupture de pente vers 100 m de profondeur (Lobo et al., 2000). La pente du 
plateau continental varie entre 0,2 et 0,4°, à l’exception de la zone située entre Conil et le Cap 
de Trafalgar, où la pente du plateau interne n’atteint que 0,1°. Au niveau du détroit de 
Gibraltar, le plateau est entaillé par un profond sillon orienté E/W dont l’origine tectonique 
(Le Pichon et al., 1971) a été récemment écartée au profit d’une importante érosion fluviatile 
relative à la crise de salinité messinienne (Loget et Van Den Driessche, 2006). 
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II.1.2. La pente continentale 
La bathymétrie de la pente continentale dans la partie orientale du Golfe de Cadix est 
irrégulière et montre d’importantes variations de gradients de pente amenant à la diviser en 
trois provinces (Nelson et al., 1993 ; Figure  I-14) : 
 la pente supérieure (2-3°) formant une ceinture étroite entre 130 et 400 m de 
profondeur d’eau ; 
 la pente médiane située entre 400 et 1200 m de profondeur d’eau. Sur les parties SE et 
NW de cette pente, deux terrasses larges et horizontales (pente < 1°) sont localisées 
entre 400 et 700 m de profondeur d’eau. Entre les terrasses, plusieurs rides curvilignes 
étroites (3 à 40 km de longueur) et raides (jusqu’à 30°) d’origine diapirique 
(Maldonado et Nelson, 1999), ainsi que des vallées (1 à 3 km de largeur) orientées 
NE/SW à EW entaillent la pente. De nombreux volcans de boue ont été également 
identifiés aux alentours de ce complexe de rides et de vallées (Kenyon et al., 2000; 
Pinheiro et al., 2003; Somoza et al., 2003) ; 
 la pente inférieure entre 1200 et 2000 m de profondeur d’eau. Cette partie de la pente, 
fortement inclinée (2-4°), est incisée par des vallées étroites de direction NE/SW dans 
sa partie septentrionale, et caractérisée dans sa partie méridionale par de petites 
dépressions similaires aux mini-bassins observés dans le Golfe du Mexique (Diegel et 
al., 1995; Prather, 2000). 
 
II.1.3. Le domaine marin profond 
Le domaine marin profond est défini dans sa partie interne par un glacis s’étendant entre 
2000 et 4000 m de profondeur d’eau (Figure  I-14). Etroit (< 60 km) et incliné (jusqu’à 2°) 
dans la partie NW de la marge, le glacis évolue vers une pente plus douce (< 1,5°) et une 
extension de l’ordre de la centaine de kilomètres dans la partie SE de la marge. 
Au-delà d’une bathymétrie de 4000 m, le domaine marin profond se caractérise par de 
grandes plaines abyssales (e.g., plaines du Fer à Cheval et de Seine) séparées par des hauts 
fonds orientés ENE/WSW (bancs de Gorringe et d’Ampère ; Mélières, 1974). 
 
II.2. Cadre tectonique 
Les limites structurales du Golfe de Cadix sont définies à l’Ouest par les failles 
transformantes Açores-Gibraltar (ZFAG) et à l’Est par l’arc de Gibraltar qui intègre les 
chaînes montagneuses bétique et rifaine de l’orogénèse alpine (Maldonado, 1985; Sanz de 
Galdeano, 1990; Srivastava et al., 1990; Roest et Srivastava, 1991; Kiratzi et Papazachos, 
1995 ; Figure  I-15). 
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Figure  I-15. Localisation de la limite entre les plaques africaine et eurasienne. FG : faille de 
Gloria ; ZFAG : zone faillée Açores-Gibraltar (d’après Maestro et al., 2003). 
 
Les modèles de cinématique des plaques montrent que le mouvement entre les plaques 
africaine et eurasienne est faible (~ 4 mm/an ; Argus et al., 1989) et qu’il évolue globalement 
d’un décrochement dextre, le long de la faille de Gloria (Laughton et al., 1972), à une 
compression NW/SE depuis le méridien 14°W jusqu’au détroit de Gibraltar (Grimison et 
Chen, 1986). Dans cette région, la limite de plaque est mal définie et la convergence entre les 
plaques africaine et eurasienne est accommodée par une zone de déformation active très 
étendue (Sartori et al., 1994). Depuis le Trias, le Golfe de Cadix a connu une histoire 
géologique complexe en réponse aux changements de mouvement et à la localisation de cette 
limite de plaque (Srivastava et al., 1990 ; Figure  I-16). 
 
II.2.1. Du Trias au Néogène 
Au Trias, lors de la dislocation de la Pangée, une phase de rifting relative à l’ouverture de 
la Téthys entraîne le développement des marges sud ibérique et nord africaine, et le dépôt de 
calcaires et d’évaporites (Heymann, 1989; Ziegler, 1989; Maldonado et Nelson, 1999). Au 
Jurassique, l’expansion de la Téthys se produit par l’intermédiaire d’un décrochement 
séparant ces deux marges (Dercourt et al., 1986; Mauffret et al., 1989) et se traduit par la 
mise en place de demi grabens (Figure  I-16). A cette période, des plates-formes carbonatées 
se développent dans le Golfe de Cadix (Maldonado et Nelson, 1999). Au début du Crétacé, la 
migration du rifting vers le nord et le « saut » de la dorsale vers l’ouest implique un abandon 
de l’expansion océanique au niveau de la plaine du Tage (Mauffret et al., 1989). L’expansion 
océanique dans l’Atlantique Nord induit une phase d’extension dans le Golfe de Cadix 
déformant les dépôts syn-tectoniques du Crétacé inférieur, et réactivant des demi grabens. De 
l’Aptien à l’Albien, les plates-formes carbonatées jurassiques sont progressivement 
remplacées par des systèmes terrigènes silicoclastiques. 
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Figure  I-16. Evolution cinématique des plaques africaine, ibérique et eurasienne du 
Jurassique au Néogène. Les régions en gris foncé représentent les zones de compression 
principales (d’après Gràcia et al., 2003). 
 
Durant le Crétacé moyen, l’Ibérie joue alors le rôle de plaque indépendante jusqu’à ce 
qu’elle se rattache à l’Afrique au Crétacé terminal (Srivastava et al., 1990). Ce rattachement 
s’accompagne d’un amincissement crustal et de la mise en place de failles normales le long 
des fractures hercyniennes. A cette période, les dépôts montrent une distribution irrégulière et 
des variations latérales de faciès importantes (Maldonado et Nelson, 1999). A l’Eocène, 
l’Ibérie redevient une plaque indépendante. Le régime décrochant caractérisant la faille de 
Gloria évolue vers l’Est en régime compressif au niveau du banc de Gorringe (Roest et 
Srivastava, 1991). Cette phase de compression se traduit par une inversion tectonique des 
structures en demi grabens et une réduction des dépôts dans le Golfe de Cadix (Maldonado et 
Nelson, 1999). Un soulèvement régional, matérialisé par une discontinuité majeure, 
caractérise la période de temps entre l’Eocène inférieur et l’Oligocène tardif (Hayes et al., 
1972). 
Les chaînes bétique et rifaine et le domaine d’Alboran représentent des morceaux perturbés 
de la ceinture orogénique initiée entre les plaques africaine et eurasienne lors de la phase 
compressive généralisée du Crétacé au Miocène inférieur (Monié et al., 1991; Garcia-Duenas 
et al., 1992; Jabaloy et al., 1992). A cette époque, la dérive vers le nord de l’Afrique cause la 
fermeture progressive de la Téthys et la propagation rapide vers l’ouest de la ceinture de l’arc 
de Gibraltar (Balanya et Garcia-Duenas, 1987). 
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Depuis le milieu de l’Oligocène, le Golfe de Cadix et ses différents bassins sont situés le 
long d’un système de failles transformantes (Figure  I-16) situé à proximité de la zone de 
subduction entre les plaques africaine et ibérique (Dewey et al., 1989; Maldonado et Nelson, 
1999). Au cours de l’Aquitanien et du Burdigalien, le régime extensif cause le relèvement de 
la majeure partie de la méditerranée occidentale et le développement de la mer d’Alboran en 
tant que bassin méditerranéen d’arrière arc (Comas et al., 1992; Maldonado et al., 1992). Du 
Serravalien au Tortonien terminal, l’augmentation du taux de subsidence ainsi que le 
mouvement vers l’ouest du front orogénique engendre la mise en place, dans des bassins 
d’avant-fosse, de plusieurs grands corps chaotiques allochtones (Perconing, 1962; Roberts, 
1970; Lajat et al., 1975; Auzende et al., 1981; Maldonado et Nelson, 1999). Ces structures 
appelées olistostromes sont majoritairement issues de la superposition de dépôts gravitaires 
(endoolistostromes ; Torelli et al., 1997). La migration des bassins d’avant-fosse ferme 
progressivement, à l’ouest, la zone de connexion entre les bassins méditerranéen et atlantique.  
Au cours du Messinien, le champ de contrainte maximum évolue d’un axe orienté 
NNW/SSE à une orientation N/S (Sanz de Galdeano, 1990; Campillo et al., 1992). Cette 
légère rotation de l’axe de compression, associée à la baisse globale du niveau marin (Haq et 
al., 1987), conduit à la fermeture des détroits bétique et rifain (Campillo et al., 1992) et 
entraîne de l’extension et des mouvements décrochants orientés E/W à ESE/WNW. La 
subsidence active dans le Golfe de Cadix facilite le développement de séquences de dépôt 
épaisses progradantes et aggradantes sur l’ensemble de la marge, ainsi que l’édification dans 
les bassins profonds de grands systèmes turbiditiques alimentés principalement par les apports 
terrigènes issus du Guadalquivir et du Guadiana (Maldonado et Nelson, 1999). 
 
II.2.2. La mise en place des échanges Méditerranée/Atlantique 
A la fin du Messinien, le champ de contrainte N/S facilite le développement de bassins en 
pull-apart (Maldonado et al., 1992). Cette évolution tectonique  provoque  la réouverture de la 
connexion entre l’Atlantique et la Méditerranée à travers le détroit de Gibraltar, conduisant 
ainsi à la fin de la crise de salinité messinienne (Campillo et al., 1992). Une augmentation 
importante du taux de subsidence lors du Pliocène inférieur contribue à un changement 
majeur des modèles de dépôt. La zone centrale du Golfe de Cadix est marquée par la mise en 
place d’importants bassins en roll-over associés à un diapirisme marneux intense. A cette 
époque, le haut niveau marin favorise le drapage sédimentaire sur l’ensemble de la marge 
(Maldonado et Nelson, 1999). 
Lors de la convergence NNW/SSE entre les plaques africaine et eurasienne à la fin du 
Néogène, le secteur frontal de l’arc de Gibraltar commence à expulser du matériel à l’origine 
des nombreuses unités allochtones reconnues depuis le Golfe de Cadix jusqu’à la plaine du 
Fer à Cheval (Andrieux et al., 1971; Bonnin et al., 1975; Torelli et al., 1997; Maldonado et 
Nelson, 1999; Gràcia et al., 2003 ; Figure  I-17). Le mélange tectonique composant ces 
olistostromes constitue une partie du prisme d’accrétion associé à la subduction océanique à 
vergence ouest initié par cette phase de compression (Torelli et al., 1997; Bijwaard et 
Spakman, 2000; Gutscher et al., 2002). 
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Figure  I-17. A. Carte structurale simplifiée du contexte tectonique avec les unités tecto-
sédimentaires composant « l’olistostrome / prime d’accrétion » du Golfe de Cadix 
(compilation réalisée d’après les travaux de Maldonado et Nelson, 1999; Díaz-del-Río et al., 
2003; Maestro et al., 2003) ; B. Coupe sismique à travers le Golfe de Cadix (ligne pointillée 
rouge et blanche sur la Figure I-17-A ; d’après Medialdea et al., 2004). 
 
Le régime tectonique au niveau de l’Ibérie méridionale connaît d’importantes variations au 
cours du Quaternaire. Le détroit de Gibraltar connaît des phases de soulèvement pendant que 
le Golfe de Cadix montre de l’extension dans sa partie occidentale, malgré le régime 
compressif généralisé NNW/SSE. Dans le même temps, des processus d’extension se mettent 
en place en mer d’Alboran (Maldonado et al., 1992; Galindo-Zaldivar et al., 1993). A partir 
du Pliocène terminal, les secteurs distaux de la marge subissent une rapide diminution des 
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taux de subsidence pendant que les changements climatiques globaux occasionnent des 
fluctuations importantes du niveau marin (Haq et al., 1987), et par conséquent des 
changements considérables dans les échanges entre les bassins atlantique et méditerranéen à 
travers le détroit de Gibraltar (Nelson et al., 1993; Nelson et al., 1999). Les bas niveaux 
marins et la dégradation climatique provoquent depuis le Guadalquivir et le Guadiana de forts 
apports terrigènes qui se déposent sous la forme d’épaisses séquences sédimentaires dans les 
dépressions morphologiques (Maldonado et Nelson, 1999). Les dépôts Plio-Quaternaires sont 
caractérisés par des prismes de plate-forme progradants et des éventails sur la pente qui se 
mettent en place durant les épisodes de régressions forcées et les bas niveaux marins. La 
distribution de ces dépôts sur l’ensemble de la marge est contrôlée par l’interaction entre les 
variations eustatiques, les apports sédimentaires et l’influence des courants (Nelson et al., 
1993; Nelson et al., 1999; Rodero et al., 1999). 
Actuellement, le régime tectonique est caractérisé par une subsidence modérée, une 
transpression locale et une cinématique de plaques complexe le long de la ZFAG (Grimison et 
Chen, 1986; Buforn et al., 1988; Argus et al., 1989; Westaway, 1990; Sartori et al., 1994; 
Maldonado et Nelson, 1999 ; Figure  I-17). Le rollback vers l’Ouest du panneau plongeant au 
niveau de la zone de subduction localisée sous Gibraltar engendre, d’une part, de l’extension 
et de la subsidence en mer d’Alboran et, d’autre part, de la compression au sein du prisme 
d’accrétion atlantique (Gutscher et al., 2002). Cette activité tectonique, à l’origine d’une 
séismicité importante le long de la ZFAG (Argus et al., 1989; Udías et Buforn, 1992; Sartori 
et al., 1994), est responsable notamment du tremblement de terre de Lisbonne en 1755 
(Zitellini et al., 1999; Zitellini et al., 2001). Cette séismicité se dissipe dans le Golfe de Cadix 
et l’arc de Gibraltar, indiquant le caractère plus diffus du contact entre les plaques dans ces 
zones, et la division du mouvement relatif le long de plusieurs zones de fracture (Buforn et 
al., 1988). 
 
II.3. Les apports continentaux 
Les sources principales d’apports sédimentaires sur le plateau continental du Golfe de 
Cadix proviennent de différentes régions de l’Andalousie et de la péninsule ibérique, le 
Guadalquivir et le Guadiana constituant les deux sources principales de minéraux argileux 
(Gutiérrez-Mas et al., 1997; Gutiérrez-Mas et al., 2003 ; Figure  I-18). 
Dans la partie occidentale de la péninsule ibérique, les apports sédimentaires sont issus de 
l’érosion, par le Guadiana, l’Odiel, le Tinto et le Guadalquivir, des roches métamorphiques et 
ignées de la Sierra Morena (massif ibérique, Schermerhörn, 1971 ; Figure  I-18). Le 
Guadalquivir draine également une partie de la cordillère bétique ainsi que du matériel 
sédimentaire néogène post-orogénique (Mélières, 1974; Viguier, 1974). 
Le Guadalete et le Barbate constituent les deux sources d’apports sédimentaires dans la 
partie orientale de la péninsule ibérique (Figure  I-18). Ces fleuves fournissent des sédiments 
provenant de l’érosion d’affleurements pré-orogéniques de la chaîne bétique, en particulier les 
grès aquitaniens de la formation de Aljibe (Gutiérrez-Mas et al., 1996). Les unités néogènes 
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post-orogénéniques (e.g., calcarénites) constituent également une source de matériel détritique 
pour le plateau (Gutiérrez-Mas et al., 2003). 
 
Figure  I-18. Carte géologique simplifiée montrant les sources d’apports sédimentaires sur le 
plateau continental du Golfe de Cadix (compilation réalisée à partir des travaux de 
Gutiérrez-Mas et al., 2003 et Gonzalez et al., 1998). 
 
II.4. Cadre hydrologique 
Actuellement, la circulation sur la marge du Golfe de Cadix est fortement influencée par 
les échanges entre les masses d’eaux atlantiques et méditerranéennes à travers le détroit de 
Gibraltar (Figure  I-19). 
La Méditerranée est un bassin de concentration où l’évaporation est supérieure aux 
précipitations. Le bassin assure son équilibre par des échanges intenses avec l’Atlantique 
(Lacombe, 1971; Mélières, 1974; Béthoux, 1984). Le contraste de densité entre les eaux 
méditerranéennes et atlantiques provoque un flux d’eau à travers le détroit de Gibraltar. Le 
courant profond de sortie d’eaux méditerranéennes appelé veine d’eau méditerranéenne 
(Mediterranean Outflow Water, MOW, Figure  I-19) constitue l’élément fondamental de la 
dynamique des masses d’eau du Golfe (Madelain, 1967, 1970; Baringer et Price, 1999). Du 
Détroit de Gibraltar au Cap Saint-Vincent, ce courant balaye d’Est en Ouest les fonds de ce 
bassin et est actuellement le principal mécanisme d’érosion et de dépôt des sédiments dans le 
Golfe de Cadix. 
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Figure  I-19. Répartition de la circulation des masses d’eau dans le Golfe de Cadix (d’après 
Madelain, 1970 et Hernández-Molina et al., 2003). 
 
II.4.1. Les masses d’eau superficielles 
Sur le plateau continental de la marge ibérique, l’eau superficielle nord atlantique (North 
Atlantique Superficial Water, NASW, Figure  I-19) se dirige vers le SE depuis la surface 
jusqu’à une profondeur d’environ 300 m (Ambar et Howe, 1979a; Gutiérrez-Mas et al., 
1996). Cette masse d’eau, caractérisée par une isohaline d’environ 36,4 ‰ (Figure  I-20A) et 
une thermocline de 5°C/100 m, est formée par des phénomènes atmosphériques dans le Golfe 
de Cadix (Gascard et Richez, 1985). 
L’eau centrale nord atlantique (North Atlantique Central Water, NACW ; Figure  I-20) 
s’écoule vers le SE sur le plateau continental et la partie supérieure de la pente continentale du 
Golfe de Cadix, entre la base de la NASW et 600 m de profondeur environ. Cette masse d’eau 
d’origine atlantique est caractérisée par des températures de 12 à 16°C et des valeurs de 
salinité comprises entre 35,7 et 36,25 ‰ (Caralp, 1988, 1992 ; Figure  I-20). La vitesse de la 
NACW peut atteindre 1 m.s-1, et son épaisseur varier au cours de son trajet (Lacombe et 
Richez, 1982; Parilla et Kinder, 1987). 
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Figure  I-20. Diagrammes /S de données collectées en septembre 1997 (A) et janvier 1998 
(B) dans le Golfe de Cadix (d’après Ambar et al., 2002). 
 
La NASW et la NACW constituent l’écoulement atlantique entrant (Atlantic Inflow Water, 
AIW, Figure  I-19 ; Madelain, 1970; Mélières, 1974; Ochoa et Bray, 1991; Baringer et Price, 
1999; Nelson et al., 1999). Celui-ci contrôle actuellement la sédimentation sur le plateau 
continental, entraînant la migration de structures prodeltaïques (Gutiérrez-Mas et al., 1996; 
Lopez-Galindo et al., 1999). Cet écoulement s’intensifie et accélère près du Détroit de 
Gibraltar à cause de la faible bathymétrie et de la diminution de la section d’écoulement 
(Lobo, 1995; Nelson et al., 1999; Rodero, 1999). 
 
II.4.2. La veine d’eau méditerranéenne 
La MOW est un contre-courant de fond de forte densité et de vitesse importante s’écoulant 
du SE au NO le long de la pente intermédiaire du Golfe de Cadix (Madelain, 1967, 1970; 
Zenk, 1975). La MOW provient du mélange, dans le bassin méditerranéen, de quatre masses 
d’eau (Millot et al., 2006): 
 les eaux intermédiaires levantines (Levantine Intermediate Water, LIW), d’une salinité 
atteignant 38,5 ‰ et d’une température de 13,2°C. Les LIW se forment en 
Méditerranée orientale à proximité de Rhodes (Lacombe et Tchernia, 1960; Sur et al., 
1993) ; 
 les eaux de débordement est méditerranéennes (Eastern Overflow Water, EOW), d’une 
salinité de l’ordre de 38,75 ‰ et d’une température comprise entre 13,8 et 14,2°C 
(Bourdallé-Badie et al., 2003). Les EOW sont formées de deux masses d’eau générées 
en mer Egée et Adriatique. 
 les eaux profondes ouest méditerranéennes (Western Mediterranean Deep Water, 
WMDW) moins salées (S < 38,4 ‰) et plus froides (T < 12,9°C) formées dans le 
Golfe du Lion  (Bryden et Stommel, 1982; Jungclaus et Mellor, 2000). 
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 les eaux denses tyrrhéniennes (Tyrrhenian Dense Water, TDW), d’une salinité 
atteignant 36,8 ‰ et d’une température comprise entre 13 et 13,5°C. Les TDW se 
forment à la sortie du détroit de Sicile, vers 2000 m de profondeur, et proviennent d’un 
mélange entre les EOW et des masses d’eaux résidant dans le bassin occidental, en 
particulier la partie supérieure de la WMDW. 
Dès le franchissement du détroit de Gibraltar, la MOW forme une masse d’eau turbulente 
de 150 à 200 m de large qui s’écoule le long d’un chenal étroit avec une direction W/SW. 
Dans cette zone, la MOW est caractérisée par une température d’environ 13,4°C et une 
salinité supérieure à 38 ‰ (Ambar et Howe, 1979b). Sous l’influence de la force de Coriolis, 
la MOW est très rapidement déviée vers le Nord-Ouest et acquiert une direction à près de 90° 
de sa direction initiale (Baringer et Price, 1997b). Sa vitesse diminue d’Est en Ouest passant 
d’environ 2,5 m.s-1 à la sortie du Détroit de Gibraltar, à 0,8 m.s-1 au Sud de Cadix (Boyum, 
1967). En se mélangeant progressivement avec la NACW, la température et la salinité de la 
MOW décroissent (Ambar et al., 2002 ; Figure  I-20). La MOW s’écoule alors comme un 
courant indépendant (contre-courant géostrophique méditerranéen). Au-delà du méridien 
7°W, la morphologie de la marge induit l’apparition de deux grands écoulements : l’eau 
méditerranéenne supérieure (Mediterranean Upper Water, MUW, Figure  I-19), et l’eau 
méditerranéenne inférieure (Mediterranean Lower Water, MLW, Figure  I-19 ; Madelain, 
1970; Ambar et Howe, 1979b). La MOW n’est plus en contact avec le fond marin à des 
profondeurs variant de 1000 m dans la partie orientale du Golfe de Cadix, à 1400 m dans la 
partie occidentale (Hernández-Molina et al., 2003). 
 
II.4.2.1. L’eau méditerranéenne supérieure 
La MUW est la branche la plus étroite de la MOW. Elle constitue sa composante 
géostrophique (Madelain, 1970; Ochoa et Bray, 1991; Baringer et Price, 1999). La MUW 
s’écoule vers le Nord-Ouest parallèlement à la pente continentale et se maintient en contact 
avec le fond marin en continuant sa progression entre 400 et 600 m de profondeur d’eau 
(Ambar, 1983; Baringer et Price, 1997a). Elle est caractérisée par une température élevée, de 
l’ordre de 11,5°C et une salinité de 36,1 ‰ (Ambar et al., 2002). La vitesse de la MUW 
décroît graduellement jusqu’à 0,1-0,2 m.s-1 au niveau du Cap Saint-Vincent, du fait de 
l’entraînement et du mélange avec l’AIW (Baringer et Price, 1999). Cette réduction de vitesse 
permet le dépôt de sédiments fins organisés en drifts (e.g., Faro et Albufeira ; Gonthier et al., 
1984; Faugères et al., 1985a; Stow et al., 1986; Llave et al., 2001). 
 
II.4.2.2. L’eau méditerranéenne inférieure 
La MLW est l’écoulement principal de la MOW. Elle constitue sa branche agéostrophique 
(Madelain, 1970; Ochoa et Bray, 1991; Baringer et Price, 1999). Elle s’écoule globalement de 
façon perpendiculaire à la pente continentale entre 600 et 1400 m de profondeur. La MLW est 
caractérisée par une température de 13,6°C, une salinité de 37,42 ‰ et une vitesse moyenne 
comprise entre 20 et 30 cm.s-1 (Madelain, 1970; Howe et al., 1974; Zenk, 1975; Madelain, 
CHAPITRE 1. Synthèse bibliographique 
- 38 - Hanquiez-2006 
1976; Reid, 1978; Ambar et Howe, 1979a, b; Ambar, 1983; Bower et al., 1997; Ambar et al., 
2002). La morphologie de la pente continentale engendre la formation de trois écoulements 
secondaires au sein de la MLW : 
 la branche intermédiaire (Intermediate MOW Branch, IMB, Figure  I-19) qui s’écoule 
entre 700 et 900 m environ. Cet écoulement peut être localement canalisé par des 
vallées orientées SE/NO comme le chenal de Diego Cao où des vitesses de l’ordre de 
0,4 à 0,8 m.s-1 ont été mesurées, et des figures de courant observées (Mélières et al., 
1970) ; 
 la branche principale (Principal MOW Branch, PMB, Figure  I-19) générée au Sud du 
banc de Guadalquivir et s’écoulant dans le chenal de Guadalquivir (Hernández-Molina 
et al., 2003) ; 
 la branche sud (Southern MOW Branch, SMB, Figure  I-19) formée à partir de courants 
canalisés par le chenal de Cadix et débouchant sur la pente continentale à des 
profondeurs comprises entre 1000 et 1200 m. Cet écoulement est caractérisé par des 
températures d’environ 10,4°C et une salinité de 36,3 ‰ (Ambar et al., 2002). La 
vitesse de la SMB est de l’ordre de 0,3 à 0,5 m.s-1 et permet l’édification de rubans 
sableux et de mégarides de sable et de vase dans les parties les plus profondes (Heezen 
et Johnson, 1969; Kenyon et Belderson, 1973). Plus à l’Ouest, la SMB continue son 
trajet en direction du Cap Saint-Vincent avec des vitesses qui décroissent (de l’ordre 
de 0,3 à 0,1 m.s-1). 
Au-delà du Cap Saint-Vincent, la MOW qui n’est plus en contact avec le fond marin, 
remonte vers le Nord à des profondeurs comprises entre 600 et 1500 m et à des vitesses de 0,3 
à 0,05 m.s-1 (Madelain, 1967; Ambar et Howe, 1979b). Au large de cette région, des 
tourbillons cycloniques et anticycloniques nommés meddies ont été reconnus (Armi et Zenk, 
1984; Richardson et al., 1991; Rhein et Hinrichsen, 1993). Le développement de ces meddies 
mettent en évidence des changements locaux dans la circulation de la MOW et un transfert 
d’une partie de cet écoulement depuis la pente continentale vers le large (Ambar et al., 2002). 
Ces meddies jouent un rôle important dans la redistribution du sel dans l’océan Atlantique et 
accélère le mélange entre les masses d’eau. 
La MOW influence considérablement l’hydrologie de l’Atlantique NE. L’anomalie de 
salinité associée à ce courant s’étend dans l’Atlantique Nord et a été observée jusqu’à 
l’archipel des Canaries (Reid, 1994; Lozier et al., 1995; Iorga et Lozier, 1999) ainsi qu’au 
large de l’Islande, au niveau du banc de Porcupine et de la Rockall Trough (New et al., 2001). 
 
II.4.3. Les masses d’eau profondes 
L’eau profonde nord atlantique (North Atlantic Deep Water, NADW, Figure  I-19) 
constitue la masse d’eau principale de l’océan Atlantique. Elle se forme aux hautes latitudes à 
partir du plongement d’eaux de surface froides et salées au large du Groenland, de l’Islande et 
de la Norvège. Elle est caractérisée par une salinité de l’ordre de 35,5 ‰ et une température 
comprise entre 3 et 8°C (Figure  I-20). Elle circule lentement entre le fond marin et la MOW 
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dans la partie SW du Golfe de Cadix (Zenk, 1975; Reid, 1979; Caralp, 1988, 1992). Le 
mélange des deux masses d’eau s’écoule vers le sud le long de la partie orientale de l’océan 
Atlantique (Knauss, 1978). 
 
II.4.4. Les variations saisonnières de la veine d’eau méditerranéenne 
Actuellement, des fluctuations dans les températures, salinités et vitesses de la MOW ont 
été observées de l’échelle journalière à saisonnière (Thorpe, 1976; Stanton, 1983; Ambar et 
al., 1999; Ambar et al., 2002). Ces fluctuations contrôlent la profondeur de l’interface 
AIW/MOW au niveau du détroit de Gibraltar (Bormans et al., 1986). Ces changements 
rapides seraient reliés au forçage atmosphérique en Méditerranée occidentale et aux 
différences de pression barométrique entre le bassin méditerranéen et le Golfe de Cadix 
(Gründlingh, 1981). A l’échelle saisonnière, les variations observées concernent 
essentiellement la salinité dont les valeurs sont généralement plus élevées en période 
hivernale (Ambar et al., 2002 ; Figure  I-20). 
 
II.4.5. Les variations séculaires à millénales de la veine d’eau méditerranéenne 
La mise en place de la configuration actuelle de la circulation dans le Golfe de Cadix a 
débuté au cours du Messinien, juste après l’ouverture du Détroit de Gibraltar, celui-ci 
contrôlant et modulant, dès lors, la dynamique des échanges entre l’Atlantique et la 
Méditerranée (Nelson et al., 1993; Nelson et al., 1999). Le refroidissement global du Pliocène 
terminal (2,4 Ma) et le déplacement des conditions arides dans la région méditerranéenne ont 
induit la mise en place du système anti-estuarien actuel entre les masses d’eau atlantiques et 
méditerranéennes (Loubere, 1987; Thunell et al., 1991). Bien que depuis cette époque les 
échanges entre les masses d’eau aient subi des variations significatives liées aux changements 
climatiques et eustatiques, la plupart des études se sont cantonnées à la reconstruction des 
échanges des 40 000 dernières années, en se focalisant en particulier sur les stades isotopiques 
marins 1 et 2 (Huang et Stanley, 1972; Diester-Haas, 1973; Caralp, 1988; Grousset et al., 
1988; Vergnaud-Grazzini et al., 1989; Caralp, 1992; Nelson et al., 1993; Rohling et Bryden, 
1994; Schönfeld et Zahn, 2000; Llave et al., 2001; Mulder et al., 2002; Rogerson et al., 2005; 
Sierro et al., 2005; Llave et al., 2006; Voelker et al., 2006). 
Au cours du dernier maximum glaciaire (DMG), la diminution de la section d’écoulement 
au niveau du détroit de Gibraltar et l’aridité du climat provoquent une augmentation de la 
salinité des eaux méditerranéennes (Béthoux, 1984; Rohling et Bryden, 1994; Myers et al., 
1998; Matthiesen et Haines, 2003). La MOW est alors plus dense et s’écoule à des 
bathymétries plus importantes qu’actuellement (Schönfeld et Zahn, 2000; Rogerson et al., 
2005; Llave et al., 2006). L’activité de cette dernière s’intensifie au début de la déglaciation 
(évènement d’Heinrich 1) et s’enregistre au sein des dépôts sédimentaires par des valeurs 
élevées du rapport    chloriteillitekaolinitesmectite  /  (Grousset et al., 1988) et des 
niveaux de contourites grossières (Faugères et al., 1985b; Faugères et al., 1986; Stow et al., 
1986). De façon plus générale, les périodes d’intensification de la MOW sont corrélées aux 
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refroidissements climatiques rapides observés tout au long de la dernière période glaciaire 
(évènements de Heinrich et stades Dansgaard-Oeschger ; Cacho et al., 2000; Llave et al., 
2006; Voelker et al., 2006). 
Au cours du Bølling/Allerød, la MUW, mise en place lors de la terminaison 1A 
s’intensifie, alors qu’une diminution de l’activité et une remontée de la MLW (Schönfeld et 
Zahn, 2000) est enregistrée au sein des sédiments et se traduit par une baisse du rapport 
   chloriteillitekaolinitesmectite  /  (Grousset et al., 1988) et la présence de dépôts 
contouritiques fins (Faugères et al., 1985b; Faugères et al., 1986; Stow et al., 1986). A 
l’inverse, le refroidissement rapide et les conditions climatiques rigoureuses du Younger 
Dryas s’accompagnent d’un net refroidissement des eaux de surface (Duprat, 1983; Devaux, 
1985), et du dépôt de contourites grossières relatives à une intensification de la MOW 
(Faugères et al., 1985b; Faugères et al., 1986; Stow et al., 1986). 
Le début de l’Holocène marque l’entrée dans une période de réchauffement des eaux de 
surface en mer d’Alboran et en Atlantique (Duprat, 1983; Devaux, 1985; Turon et Londeix, 
1988). Cette période est contemporaine de la faible oxygénation de la partie supérieure des 
eaux intermédiaires et méditerranéennes sortantes et liée à la stagnation des eaux profondes 
provoquant l’évènement sapropélique associé décrit en Méditerranée orientale entre 9000 et 
7000 ans B.P. (Caralp, 1988, 1992; Béthoux et Pierre, 1999). Cet épisode conduit à un net 
ralentissement de la formation d’eaux profondes en Méditerranée. La faible ventilation de ces 
eaux (Vergnaud-Grazzini et al., 1989) s’accompagne d’une faible activité de la MOW 
s’enregistrant par le dépôt de contourites vaseuses dans le Golfe de Cadix (Faugères et al., 
1985b; Faugères et al., 1986; Stow et al., 1986). A partir de 7000 ans B.P., les conditions 
climatiques, hydrologiques et écologiques actuelles se mettent en place (Caralp, 1988, 1992; 
Schönfeld et Zahn, 2000). La MLW s’établit alors à une bathymétrie de 1300 m, pendant que 
la MUW s’installe vers 800 m de profondeur (Schönfeld et Zahn, 2000). Cet épisode 
s’accompagne d’une nouvelle augmentation de la granularité des dépôts contouritiques et du 
rapport    chloriteillitekaolinitesmectite  /  dans le Golfe de Cadix (Faugères et al., 
1985b; Faugères et al., 1986; Stow et al., 1986; Grousset et al., 1988). 
 
II.5. La sédimentation en domaine marin 
II.5.1. Le plateau continental 
Les sédiments marins récents du plateau continental dans le Golfe de Cadix sont un 
mélange de sédiments reliques, déposés durant les bas niveaux marins, et de sédiments 
contemporains (Figure  I-18). Les dépôts sableux du domaine infralittoral interne évoluent 
vers des dépôts sableux à vaso-sableux à partir de 25 m de profondeur d’eau, avec localement 
des affleurements rocheux d’âge Holocène de faible extension contenant des graviers (Moita, 
1986; Rey et Medialdea, 1989; Fernández-Salas et al., 1999; Lobo et al., 2000). Le plateau 
médian quant à lui est caractérisé par un mélange de sédiment argilo-sableux à argilo-
graveleux et d’une vasière argileuse de grande extension (Nelson et al., 1999; Gonzalez et al., 
2004). Sur le plateau externe, les dépôts sédimentaires sont dominés par des sables et des 
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argiles silteuses, interrompus localement par de grands placages sableux à gravelo-sableux à 
la limite de rupture de pente (Gonzalez et al., 2004). 
 
II.5.2. La pente continentale 
Bien que le système de dépôt contouritique du Golfe de Cadix soit un système mixte 
turbiditique/contouritique, la sédimentation sur la majeure partie de la pente est gouvernée par 
les processus contouritiques. D’après la classification de Faugères et al. (1999), ce système de 
dépôt peut être assimilé à un « éventail contouritique détaché conjugué » composé de dépôts 
contouritiques variés divisibles en cinq secteurs morpho-sédimentaires (Figure  I-21 ; 
Hernández-Molina et al., 2003; Hernández-Molina et al., 2006) : 
 
Figure  I-21. Carte morpho-sédimentaire du système de dépôt contouritique sur la pente 
médiane du Golfe de Cadix. Les chiffres noirs représentent les cinq secteurs morpho-
sédimentaires (d’après Hernández-Molina et al., 2003). 
 
 le secteur 1 situé à la sortie du détroit de Gibraltar caractérisé par des affouillements et 
des rubans sableux. Ce secteur est dominé par l’érosion dans la partie SE, avec la 
présence d’affouillements érosifs, de graviers et de petites rides sableuses, alors qu’au 
NW, les dunes et les rubans sableux identifiés montrent la prédominance des processus 
de dépôt (Heezen et Johnson, 1969; Mélières et al., 1970; Kenyon et Belderson, 1973; 
Nelson et al., 1993; Habgood et al., 2003) ; 
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 le secteur 2 situé entre 750 et 1600 m de profondeur, à l’ouest du précédent secteur, 
dominé par le lobe sédimentaire de débordement. Ce secteur est complexe et se 
compose d’un vaste lobe sédimentaire, association de plusieurs lobes sableux et 
vaseux, et de dunes sableuses et vaseuses (Heezen et Johnson, 1969). Les glissements 
gravitaires fréquents et les nombreux chenaux secondaires, comme le chenal de Gil 
Eanes morcellent ce secteur (Kenyon et Belderson, 1973; Habgood et al., 2003). 
Récemment, cette zone a été interprétée comme une levée contouritique géante 
instable (Mulder et al., 2003; Mulder et al., soumis ; Annexes 2 et 3) ; 
 le secteur 3 situé dans la partie centrale de la pente dominé par les rides et les vallées. 
Cette zone est caractérisée par la présence de cinq chenaux contouritiques (Cadix, 
Guadalquivir, Huelva, Diego Cao et Gusano). Le plus important d’entre eux, le chenal 
de Cadix, est caractérisé par des figures sédimentaires variées (Nelson et al., 1993). Le 
tracé de ces chenaux est accentué par le banc de Guadalquivir et les rides diapiriques 
de Cadix, de Donana et de Guadalquivir. De nombreuses vallées marginales sont 
également observées sur les flancs nord des rides précédemment citées. Ce secteur, mis 
en place sur un système de dépôt contouritique fossile affecté par des phénomènes 
tectoniques et diapiriques, est actuellement dominé par l’érosion (Maldonado et 
Nelson, 1999; Llave et al., soumis) ; 
 le secteur 4 situé dans les parties centrale et nord occidentale du Golfe de Cadix 
dominé par les dépôts contouritiques. Les dépôts s’agencent majoritairement en drifts 
de types separated mounded drift (Faro-Albufeira) et sheeted drift (Bartolome Dias, 
Faro-Cadix, Portimao, Lagos et Sagres ; Faugères et al., 1984; Gonthier et al., 1984; 
Faugères et al., 1985a; Faugères et al., 1985b; Stow et al., 1986; Faugères et al., 
1994) ; 
 le secteur 5 situé dans la partie occidentale du Golfe de Cadix dominé par les canyons 
sous-marins. La sédimentation résulte de l’interaction entre les courants de turbidité 
empruntant les canyons de Portimao, Lagos, Sagres et St Vincent, et la MOW, 
responsable de l’édification des drifts de Portimao, Lagos et Sagres de part et d’autre 
de ces incisions (Mulder et al., 2006; Marchès et al., accepté ; Annexes 4 et 5). 
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I. GENERALITES 
I.1. Origine des données 
Les résultats obtenus au cours de ce travail de thèse reposent, pour la majeure partie 
d’entre eux, sur des données acquises lors des missions CADISAR (2001) et CADISAR2 
(2004) à bord du N/O « Le Suroît » (Tableau II-1). Néanmoins, cette étude a été complétée 
par l’utilisation de carottes prélevées durant les missions IMAGES-V/GINNA (1999), 
PRIVILEGE-ALIENOR (2004) à bord du N/O « Marion Dufresne II », et CADIZ-















GINNA 1999       
CADISAR 2001       
PRIVILEGE-
ALIENOR 2004       
CADISAR2 2004       
CADIZ-
GORRINGE 2004       
Tableau II-1. Récapitulatif des données traitées dans cette étude. () Données utilisées ; () 
données non disponibles. 
 
I.2. Le positionnement 
Des données de grande qualité seraient inutilisables sans un positionnement fiable. Les 
progrès réalisés dans ce domaine au cours de la dernière décennie permettent de positionner 
un navire avec une marge d’erreur d’environ 2 m grâce au GPS Différentiel, système de 
positionnement mise en oeuvre lors de l’acquisition des données utilisées pour cette étude. 
 
II. LES OUTILS D’INVESTIGATION ACOUSTIQUE 
II.1. Le sondeur multifaisceaux EM300 
Le sondeur multifaisceaux EM300 mis en œuvre par SIMRAD est destiné à l’exploration 
des fonds océaniques dans une gamme de profondeur variant de 20 à 4000 m. Dans cette 
étude, plus de 12 000 km2 de couverture EM300 ont été utilisés afin de visualiser la 
morphologie de cette partie du Golfe de Cadix à des profondeurs variant entre 400 et 2000 m. 
Le sondeur multifaisceaux EM300 permet d’obtenir de manière précise et rapide des relevés 
topographiques du relief sous-marin (bathymétrie, Figure II-1) et des images sonar présentant 
la réflectivité locale du fond, et donc sa nature (imagerie, Figure II-2). 
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Figure II-1. Bathymétrie EM300 de la partie orientale du Golfe de Cadix. 
 
 
Figure II-2. Imagerie acoustique EM300 de la partie orientale du Golfe de Cadix. 
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L’EM300 fonctionne selon la technique dite des faisceaux croisés (Figure II-3A). Cette 
technique consiste à émettre une impulsion sonore de 32 kHz à travers un lobe d’émission 
étroit dans la direction longitudinale, et large transversalement. La réception se fait à l’aide 
des 135 faisceaux étroits dans le plan transversal. Pour chaque faisceau de réception, la zone 
du fond explorée correspond à l’intersection entre le lobe d’émission et le faisceau de 
réception. L’EM300 mesure simultanément la profondeur selon plusieurs directions, 
déterminées par les faisceaux de réception du système. Ces faisceaux forment une fauchée 
perpendiculaire à l’axe du navire. On explore ainsi le fond sur une large bande (Figure II-3B), 
avec une très grande résolution de l’ordre du mètre en vertical et de la vingtaine de mètres en 
spatial. 
       
Figure II-3. A. Technique des faisceaux croisés de l’EM300 (d’après Augustin et al., 1996). 
B. Fauchée en fonction de la profondeur d’eau dans la partie orientale du Golfe de Cadix. 
 
II.1.1. La calibration 
8 mesures de température/salinité (CTD SBE19) et 119 thermosondes Sippican ont été 
effectuées parallèlement à l’enregistrement EM300. Ces outils permettent la reconnaissance et 
la caractérisation des différentes masses d’eau à partir des variations de température, de 
salinité, et de vitesse du son mesurées dans la tranche d’eau. Hormis leur intérêt 
hydrologique, l’intégration de ces mesures au cours de l’acquisition EM300 permet de 
corriger les profils de vitesse théoriques utilisés dans le calcul de la bathymétrie et ainsi 
d’augmenter la fiabilité de ces données. 
 
II.1.2. La bathymétrie 
La mesure de la bathymétrie consiste à exploiter les signaux de chaque faisceau pour 
déterminer l’instant de retour de l’impulsion sonore (détection bathymétrique). La technique 
de détection du signal par les antennes de réception situées sous le bateau repose sur l’énergie 
du signal reçu. Pour les faisceaux les plus perpendiculaires au fond, cette détection se fait par 
amplitude, alors que pour les faisceaux les plus obliques au fond, une détection par phase 
(interférométrie) est employée (détails sur le site http://www.ifremer.fr/exploration/). 
BA 
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II.1.3. La réflectivité 
L’amplitude du signal réfléchi au voisinage de la verticale est très élevée. En outre, le 
signal s’atténue en fonction de la distance parcourue, donc du temps. Afin d’éviter une 
saturation des amplificateurs et pour garder un niveau de signal le plus régulier possible, une 
loi de time varying gain (TVG) est appliquée au signal reçu (détails sur le site 
http://www.ifremer.fr/exploration/). La TVG est prédite avant réception à partir des cycles 
précédents et est construite de façon à optimiser le niveau moyen du signal par rapport aux 
fluctuations aléatoires de la réverbération de fond. Une fois cette compensation établie, 
l’amplitude du signal reçu est appelée réflectivité. Les changements de réflectivité du fond 
observés (Figure II-2) sont classiquement interprétés comme des variations de la nature, de la 
texture et de l’état des sédiments et/ou de la morphologie. Les travaux récents d’Unterseh 
(1999) ont mis en évidence la complexité de l’interprétation de l’imagerie. Dans certains cas 
des fonds de nature différente peuvent présenter une réflectivité acoustique équivalente. Une 
calibration par prélèvements est donc indispensable avant toute interprétation. 
 
II.2. La sismique réflexion 
II.2.1. Principe 
La sismique réflexion permet l’étude en profondeur de l’épaisseur et de l’agencement des 
couches du sous-sol, à partir de la mesure des temps de propagation d’ondes acoustiques 
artificielles dans les couches du sous-sol. Les ondes acoustiques produites en surface sont 
réfléchies à l’interface de deux milieux avec des impédances acoustiques différentes, comme 
l’interface eau-sédiment ou l’interface entre deux couches sédimentaires. Les ondes réfléchies 
sont enregistrées en surface par l’intermédiaire de flûtes monotrace ou multitraces. Les 
informations sont généralement retranscrites sous la forme de coupes « temps » et exprimées 
en temps aller-retour (Two Way Travel Time, TWTT). 
La propagation des ondes acoustiques dans le sédiment et la résolution sont fonction de la 
fréquence d’émission employée. La bonne pénétration du signal lors de l’emploi d’une source 
basse fréquence se fera au détriment de la résolution verticale, au contraire de l’utilisation 
d’une source haute fréquence qui permettra une étude haute résolution mais sur quelques 
dizaines de mètres d’épaisseur tout au plus. La sismique haute résolution (HR, 10-15 m de 
résolution) est définie par des fréquences d’émissions comprises entre 50 et 400 Hz et une 
pénétration du signal de 500 à 2000 m. La sismique très haute résolution (THR, 1-2 m de 
résolution) utilise des fréquences comprises entre 300 et 2000 Hz lui conférant une 
pénétration de 50 à 200 m. Il est donc courant de combiner plusieurs sources acoustiques tels 
que les étincelleurs (Sparkers 100-1000 Hz) afin de caractériser à grande échelle la géométrie 
des corps sédimentaires, et les sondeurs de sédiments (2-7 kHz) pour corréler les carottes ou 
observer la géométrie des corps sédimentaires à plus petite échelle. 
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II.2.2. Le sondeur de sédiment THR Triton Elics 
Le sondeur de sédiment Triton Elics développé par la société ERAMER et par l’IFREMER 
est un appareil de sismique très haute résolution (2-5,2 kHz). En fonction des fonds 
rencontrés, il permet plusieurs types d’émission : signal court « impulsionnel » ou modulation 
de fréquence « Chirp ». Il est particulièrement bien adapté à l’étude des couches superficielles 
puisqu’il permet l’acquisition de données avec une résolution verticale pouvant atteindre 
75 cm et une pénétration du signal de 0 à 75 m en fonction de la nature du fond. 
L’information sismique est d’une résolution suffisamment élevée pour permettre une analyse 
lithosismique par comparaison avec la lithologie des carottes prélevées dans les faciès 
rencontrées. Cependant, la faible pénétration du signal, en particulier dans les sédiments 
grossiers, ne permet pas l’étude complète des grands corps sédimentaires. Dans cette étude, 
plus de 1000 km d’enregistrement ont été utilisés (Figure II-4) afin de caractériser la 
sédimentation en sub-surface et de déterminer a posteriori les processus à l’origine de ces 
dépôts. 
 
Figure II-4. Localisation de la couverture Chirp, Sparker et SAR, et des carottes  utilisées 
dans cette étude. 
 
II.2.3. La simique HR Sparker 
Basé sur une flûte numérique 72 traces et un système d’acquisition SERCEL, le Sparker 
1000 J permet l’acquisition de sismique haute résolution (100-325 Hz) à une profondeur 
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d’eau de 150 à 2000 m. Acquis de façon simultanée avec le sondeur de sédiments (Figure 
II-4), la sismique Sparker permet une pénétration du signal de 300 m, une résolution verticale 
de l’ordre de 1 à 2 m et une résolution horizontale d’environ 6 m. L’utilisation de cette source 
acoustique permet donc l’obtention d’une information sur une grande profondeur, mais au 
détriment de la résolution. Cette étude se basant essentiellement sur l’analyse détaillée des 
sédiments superficiels, ce type de sismique n’a été que très ponctuellement employée. 
 
II.3. Le SAR 
Le SAR (Système Acoustique Remorqué, Figure II-5) est un outil de géophysique 
multicapteurs haute résolution développé par l’Ifremer en 1984 en collaboration avec 
THOMSON CSF et ECA (Farcy et Voisset, 1985). Le SAR est basé sur l’utilisation 
d’antennes rectangulaires très allongées, créant une directivité largement ouverte dans le plan 
vertical et très étroite dans le plan horizontal. Ces antennes sont installées de part et d’autre 
d’un « poisson » remorqué à une centaine de mètres au-dessus du fond et dont la forme 
hydrodynamique assure une bonne stabilité mécanique ainsi qu’une faible rasance aux 
signaux émis (Augustin et Voisset, 1989). 
Conçu pour l’étude de la nature et de la structure géologique des fonds marins par grande 
profondeur (200 à 6000 m), ce système est équipé d’un sonar latéral de haute fréquence (170-
190 kHz) et d’un sondeur de sédiments 3,5 kHz. Cet outil permet par sa résolution en 
imagerie sonar latéral (1 pixel pour 25 cm) d’aborder l’étude détaillée des fonds marins en 
complément des autres systèmes destinés à des reconnaissances à plus grande échelle 
(sondeur multifaisceaux EM300). 
 
Figure II-5. Photographie du SAR. Crédit photo : V. Hanquiez. 
 
Dans cette étude, 20 profils SAR (Figure II-1) couvrant une surface totale de 487 km2 à des 
bathymétries s’étalant entre 580 et 1650 m de profondeur ont été étudiés afin de préciser les 
faciès reconnus à l’imagerie EM300. 
 
III. LES OUTILS DE PRELEVEMENT 
III.1. Le carottier de type Küllenberg 
Le carottier de type Küllenberg (Figure II-6A) est un outil de prélèvement utilisé depuis les 
années 70. Contrairement à ses homologues, tel que le carottier boîte Usnel, il permet le 
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prélèvement sur la verticale de quantités importantes de sédiment et de les conserver dans 
l’ordre dans lequel ils se sont déposés au fond. 
           
Figure II-6. A. Le carottier de type Küllenberg. B. Le carottier de type Calypso. C. Le 
carottier de type Usnel. 
 
Le carottier Küllenberg se compose : 
 d’un tube en acier de 60 ou 100 mm de diamètre interne dans lequel est insérée une 
gaine PVC qui reçoit les sédiments et permet leur récupération. Sur les navires 
océanographiques de l’Ifremer, la longueur du tube en acier varie de quelques mètres à 
un maximum de 30 m ; 
 d’un lest de 800 à 1000 kg qui surmonte le tube ; 
 d’un système de largage de l’ensemble lest/tube contrôlé par un bras de déclenchement 
auquel est relié un carottier « pilote » de 60 ou 100 mm de diamètre et de 1 m de long. 
Le carottier, suspendu à un câble, est descendu à travers la colonne d’eau lorsque le navire 
est en station. Au cours de la descente, il est précédé de quelques mètres par le carottier pilote. 
Ce dernier atteint le fond le premier et, par l’intermédiaire du bras de déclenchement, actionne 
le largage. La présence du lest permet au carottier d’acquérir une énergie cinétique suffisante 
à son enfoncement dans le sédiment. A l’intérieur du tube, un piston crée une dépression à la 
partie supérieure des sédiments et favorise ainsi la pénétration du carottier par effet 
d’aspiration de la colonne sédimentaire. Le carottier est ensuite arraché du sédiment par 
l’intermédiaire du câble. A la base du tube, la « peau d’orange », système constitué de fines 
lamelles souples d’acier recourbées vers le haut, retient les sédiments les plus cohésifs au 
cours de la remontée. Ce système n’empêche pas les sédiments peu cohésifs, tels que les 
sables, d’être lessivés et souvent perdus avant que le carottier n’ait été ramené à bord du 
navire. 
A B C
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Le carottier Küllenberg est très efficace pour le prélèvement des sédiments fins (argiles et 
silts) mais de nombreuses améliorations techniques seraient souhaitables afin d’améliorer le 
prélèvement des sables. L’effet d’aspiration créé par le piston engendre parfois une 
déformation des niveaux les plus grossiers pouvant aller jusqu’au fluage complet de ces 
niveaux tout le long du tube. Ces déformations ne sont pas linéaires et peuvent affecter des 
niveaux à différentes profondeurs dans la carotte. Les déformations les plus importantes sont 
observées dans les sédiments non compactés du sommet et dans les niveaux sableux. 
Pour ce travail, 28 carottages Küllenberg prélevés dans la partie orientale du Golfe de 
Cadix ont été étudiés (Tableau II-2). 
Carotte Lat (N) Long (W) Prof (m) Type Mission Année
MD9923-37 36°52,02' 7°43,02' 598 Calypso IMAGESV-GINNA 1999
MD9923-38 36°16,23' 7°44,39' 960 Calypso IMAGESV-GINNA 1999
MD9923-41 36°23,35' 7°03,94' 582 Calypso IMAGESV-GINNA 1999
CADKS01 36°06,7' 6°59,28' 753 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS02 36°2,438' 6°46,847' 621 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS03 35°58,506' 6°56,171' 754 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS04 35°52,92' 6°55,57' 814 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS05 35°59,08' 7°01,71' 857 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS06 35°59,425' 7°24,17' 999 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS07 36°01,624' 7°18,664' 1006 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS08 36°06,19' 7°14,89' 879 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS09 36°13,1' 7°14,59' 814 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS11 36°23,877' 7°28,913' 757 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS12 36°24,64' 7°28,79' 746 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS13 36°25,026' 7°29,268' 750 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS14 36°24,998' 7°31,044' 738 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS15 36°23,464' 7°31,027' 766 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS16 36°20,04' 7°23,264' 813 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS17 36°19,51' 7°23,07' 852 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS18 36°18,018' 7°24,78' 1001 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS21 36°12,46' 7°45,51' 1008 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS22 36°25,04' 7°57,12' 786 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS23 36°26,375' 7°55,273' 737 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS24 36°04,944' 7°56,523' 1316 Küllenberg CADISAR 2001
CADKS25 36°09,05' 8°00,09' 1259 Küllenberg CADISAR 2001
CADUS20 36°16,224' 7°27,514' 818 Usnel CADISAR 2001
CADI2KS02 36°05,75' 8°09,87' 1989 Küllenberg CADISAR2 2004
CADI2KS15 35°43,938' 7°05,473' 1227 Küllenberg CADISAR2 2004
CADI2KS16 35°46,89' 7°25,55' 1182 Küllenberg CADISAR2 2004
CADI2KS17 35°46,85' 7°35,10' 1446 Küllenberg CADISAR2 2004
CADI2KS18 35°44,98' 7°37,192' 1227 Küllenberg CADISAR2 2004
CADI2USN1 36°05,80' 6°30,20' 121 Usnel CADISAR2 2004
CADI2USN2 36°02,70' 6°29,20' 188 Usnel CADISAR2 2004
CADI2USN3 35°39,74' 6°28,20' 314 Usnel CADISAR2 2004
SWIM04-41 35°43,00' 7°05,00' 1220 Küllenberg CADIZ-GORRINGE 2004
MD0428-10 35°45,49' 7°37,00' 1464 Calypso PRIVILEGE-ALIENOR 2004  
Tableau II-2. Position des carottes étudiées (localisation des carottes sur la Figure II-4). 
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III.2. Le carottier de type Calypso 
Le carottier de type Calypso (Figure II-6B) présente le même principe de fonctionnement 
que le carottier de type Küllenberg. Les différences existantes entre ces deux systèmes ne 
concernent que leurs caractéristiques, le carottier de type Calypso étant volumineux et donc 
plus difficile à mettre en oeuvre. En effet, sa longueur de tube peut atteindre 70 m et le lest 
nécessaire à son fonctionnement 6500 kg. 
Pour ce travail, quatre carottages Calypso effectués à bord du N/O « Marion Dufresne II » 
dans la partie orientale du Golfe de Cadix ont été étudiés (Tableau II-2). 
 
III.3. Le carottier de type Usnel 
Utilisé à l’origine en biologie pour l’étude de la macrofaune benthique, le carottier de type 
« boîte » à lame USNEL (Figure II-6) permet le prélèvement de sédiment non perturbé. Ce 
carottier fonctionne de la même manière que le carottier à piston. Les tubes sont simplement 
remplacés par un boîtier benne métallique d’un m3 logé dans un cadre. Ce cadre supporte le 
lest d’une tonne qui est accroché au bras déclencheur, le tout étant équilibré par un 
contrepoids. Comme pour les carottiers précédents, l'arrivée du contrepoids sur le fond 
provoque la chute libre du carottier "boîte" qui va pénétrer dans le sédiment sur une 
profondeur de 1 m environ. Le câble du treuil, par traction, va arracher l'ensemble au fond et 
fermer, par un système de câbles, les pelles situées à la base. 
Pour ce travail, quatre carottages Usnel prélevés dans la partie orientale du Golfe de Cadix 
ont été étudiés (Tableau II-2). 
 
IV. LES METHODES D’ANALYSES 
IV.1. Traitement des données acoustiques 
IV.1.1. Le logiciel CARAÏBES 
Le logiciel CARAÏBES (CARtographie Appliquée à l'Imagerie et la BathymétriE des 
Sonars et sondeurs multifaisceaux) est le système Ifremer de traitement des données sondeurs 
multifaisceaux et sonars latéraux. Il se compose de deux logiciels : 
 CARAÏBES_TR, logiciel temps-réel installé à bord du navire chargé d’effectuer des 
relevés cartographiques, et d’assurer entre autre, l’acquisition et l’archivage des 
données, la création de profils de célérité, la visualisation en temps réel de données 
bathymétriques sous forme d’isobathes et de données d’imagerie. 
 CARAÏBES_TD, logiciel temps-différé destiné aux laboratoires de cartographies à 
terre ou embarqués. Il propose un ensemble de fonctions de traitement de la 
bathymétrie et de l’imagerie des sondeurs multifaisceaux et des sonars latéraux. Ces 
modules peuvent être exécutés à la suite grâce à un éditeur de chaînes de traitements, 
les sorties d’un traitement alimentant le traitement suivant. 
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Les données stockées numériquement ont été traitées à l’Ifremer-Brest et à l’Université 
Bordeaux 1. Les principaux traitements appliqués aux données EM300 et SAR se 
décomposent comme tels : 
 pour la bathymétrie EM300 : importation des données (module Tfem300), fusion ou 
extraction des données de navigation et de bathymétrie (module Creaxy/Genexy), 
correction de navigation (module Ananav), visualisation interactive et filtrage manuel 
dans un éditeur de cycles multifaisceaux (module Batmul), filtrage par comparaison 
avec un MNT de référence (module Filtxy), maillage des données avec interpolation 
(modules Mailla/Maillp). Au cours de ce traitement, certaines opérations comme le 
lissage (module Spline) peuvent être intégrées en vue d’améliorer la qualité du MNT 
final. Une fois le MNT calculé, une visualisation en isobathes (module Comail), en 
fausse couleur (module Cocoul), en bloc 3D (module View3D) précède la dernière 
étape visant à imprimer des cartes ou à exporter (module Mntasc) les données afin, par 
exemple, de les intégrer à un SIG (Arcview) ; 
 pour l’imagerie EM300 : importation des données (module TfimSi), préparation 
d’image mosaïque avec positionnement des pixels utilisant la navigation et la 
bathymétrie locale (module Epremo), création de mosaïque (module Ereamo). Un 
traitement du signal (gommage du spéculaire, gains d’antennes, égalisation de la 
réflectivité latérale, correction du coefficient d’absorption) sur la mosaïque brute  
obtenue peut par la suite être effectué afin d’obtenir une « belle image ». Une fois ces 
traitements effectués un rehaussement de contraste (module Analim) précède l’étape 
finale de visualisation (module Cartim) puis d’impression et d’exportation (module 
MosAsc) ; 
 pour l’imagerie SAR : importation des données (module Imisol), correction d’obliquité 
(module Corire), détection de hauteur et réduction de portée (module Edihop), 
correction des capteurs (module Edilin), réalisation de mosaïque (modules Spremo et 
Sreamo). L’étape finale consiste, comme pour l’EM300, à effectuer un rehaussement 
de contraste (module Analim) en vue de la visualisation (module Cartim) puis de 
l’impression et l’exportation (module MosAsc). 
Le logiciel CARAÏBES a été employé pour réaliser les cartes bathymétriques en fausses 
couleurs 2D/3D et en isobathes ainsi que les cartes d’imagerie acoustique EM300 et SAR 
utilisées dans cette étude. 
 
IV.1.2. Le logiciel Arcview 
Arcview est un SIG (Système d’Information Géographique) édité par ESRI (Environmental 
System Research Institute), permettant la création et l’analyse de cartes, et la gestion de 
données. 
Cet outil a permis la numérisation des cartes de répartition sédimentaire et de faciès 
acoustiques, ainsi que des cartes en isopaques des unités sismiques superficielles utilisées 
dans cette étude. Ce logiciel, également mis à contribution pour la réalisation de cartes de 
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pentes, de profils bathymétriques et de cartes en isochrones des unités sismiques 
superficielles, a été utilisé en complément du logiciel CARAÏBES pour la mise en forme des 
MNT. L’ensemble de ces informations est archivé et constitue une base de données 
géoréférencées selon la projection  MERCATOR liée au système géodésique WGS84. 
 
IV.1.3. Le logiciel SITHERE 
SITHERE (Sismique Très HautE Resolution) est un logiciel de traitement de données 
sismiques mis au point par l’Ifremer permettant certains traitements mathématiques de base 
consistant pour l’essentiel à renforcer le rapport signal/bruit (Lericolais et al., 1990 ; Figure 
II-7). La méthode appliquée à la sismique utilisée dans cette étude s’articule autour de deux 
points : 
 le traitement des données : (1) conversion au format SITHERE des données (module 
idlp24), (2) normalisation d’amplitude et centrage du signal (module norm), 
(3) filtrage temporel des fréquences (module felics), (4) contrôle du gain (modules 
gain et agc), (5) moyenne sur tirs successifs (module moyenn), (6) atténuation de la 
colonne d’eau (module mute), (7) filtre de houle (module swell), (8) correction de 
navigation (module navcte) ; 
 la représentation des données : (1) visualisation du sismogramme d’un tir donné 
(module sismo), (2) trace du spectre de puissance (module specm), (3) visualisation à 
l’écran des différentes étapes du traitement (module desech), (4) impression sur traceur 
thermique Oyo 12 pouces (module v1desech). 
 
Figure II-7. A. profil Chirp brut acquis lors de la mission CADISAR. B. profil Chirp après 
traitement sur le logiciel Sithere. 
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La sismique Chirp utilisée dans ce travail a été traitée à l’Université Bordeaux 1, après un 
prétraitement nécessaire effectué sur le logiciel DELPH à l’Ifremer-Brest. Le traitement de la 
sismique Sparker a quant à lui était effectué à Bordeaux. 
En comparant les tirages bruts navire avec les sorties papiers après traitement des profils 
Chirp sous SITHERE, un décalage est apparu à la lecture des horaires de fin de profils. Ce 
problème, du à des changements de cadence de tir durant l’acquisition à bord, a pu être en 
partie résolu en intégrant au cours du traitement une cadence de tir moyennée. 
 
IV.2. Protocole d’étude des données sédimentologiques 
Un nombre important de méthodes, non destructrices ou destructrices, permet l’étude des 
carottes (Bouma, 1969). Les développements techniques récents réalisés pour quelques unes 
de ces méthodes permettent de décrire avec une grande précision les séquences sédimentaires 
et les mécanismes dynamiques de dépôt associés. 
 
IV.2.1. Le banc multiparamètres (Geotek ltd.) 
Le banc MSCL (Multi-Sensor Core Logger) permet de mesurer de façon simultanée et 
automatisée (1) la gamma densité, (2) la vitesse du son et (3) la susceptibilité magnétique des 
sédiments au sein de carottes non ouvertes ou de demi carottes. Dans cette étude, ces mesures, 
effectuées au sein de l’Ifremer, ont été réalisées sur des carottes non ouvertes. 
(1) La mesure de la gamma densité utilise une source radioactive de 137Cs de faible 
activité. Avant chaque analyse, le système est étalonné à l’aide de six matériaux de densité 
différente et connue. Au cours de l’analyse, le faisceau de particules  est focalisé par un 
diaphragme d’ouverture réglable. Selon le principe de l’effet Compton, le faisceau incident va 
être atténué en fonction de la densité et de l’épaisseur du matériau traversé. En fonction de 
l’atténuation du rayonnement et du diamètre externe de la carotte, le logiciel donne 
directement la densité humide du sédiment. 
(2) La mesure de la vitesse acoustique (Vp) se fait par l’intermédiaire d’une émission de 
haute fréquence (230 kHz) et d’un récepteur intégrés au système de mesure du  diamètre de la 
carotte. La différence entre l’instant t d’émission et l’instant t+1 de réception fournit le temps 
de propagation de l’onde dans la carotte. Le temps de propagation, fonction de la nature du 
matériau traversé, est ensuite automatiquement converti en vitesse. 
(3) La mesure de la susceptibilité magnétique est basée sur les variations d’induction 
magnétique engendrées par le passage de la carotte dans une bobine. La susceptibilité 
magnétique mesurée est fonction de la quantité de minéraux ferromagnétiques présents. En 
domaine marin, elle est principalement influencée par la teneur en magnétite et ses dérivés, en 
sulfures, et en minéraux argileux. 
Les mesures de la gamma densité et de la vitesse du son sont d’un grand intérêt 
puisqu’elles nous renseignent sur la nature des sédiments avant ouverture de la carotte. Elles 
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peuvent mettre en évidence des séquences de dépôts et permettre de réaliser des corrélations 
entre les carottes. Les résultats sont toutefois à utiliser avec prudence car, au sein des carottes, 
des vides dus à un mauvais remplissage ou à un tassement de sédiment induiront des valeurs 
de densité et de vitesse erronées. En raison d’une grande sensibilité aux conditions 
environnementales, la susceptibilité magnétique est un paramètre très utilisé en 
sédimentologie et paléoclimatologie. Cependant, ce paramètre n’a pas été intégré dans cette 
étude en vue des faibles teneurs mesurées et de l’absence de variations significatives au sein 
des carottes étudiées. 
 
IV.2.2. La photographie 
Une fois les carottes séparées en deux tronçons la première étape d’analyse consiste à 
photographier chaque tronçon. Le banc permettant l’acquisition de tirages numériques est 
constitué d’une plate forme mobile sur laquelle est disposée l’échantillon à photographier qui 
se présente sous la forme de demi carotte ou de plaquette sédimentaire d’une longueur de 
1,50 m. Une échelle graduée et une charte des couleurs sont placées à coté de l’échantillon. La 
prise de vue est réalisée à partir d’une potence sur laquelle est fixé un appareil photographique 
numérique (MINOLTA RD175) équipé d’un objectif zoom 24-85 mm avec une ouverture de 
focale de 3,5 à 4,5 dont la résolution est de 1,75 Mo. 2 boites à lumière de 2000 watts chacune 
assurent l’éclairage de la scène. Une fois les tirages effectués, les reconstitutions de tronçons 
ont été faites à partir du logiciel Adobe Photoshop à l’Université Bordeaux 1. 
 
IV.2.3. La radioscopie rX (SCOPIX) 
La radiographie rX classique est une méthode non destructrice très largement utilisée pour 
l’analyse des carottes. Cette technique possède toutefois de nombreuses limites : temps 
d’exposition longs, reproductibilité de l’image... Les documents obtenus sont souvent 
difficiles à interpréter et ne peuvent être retouchés et améliorés. Afin de résoudre les 
problèmes et désavantages de cette méthode d’analyse, une nouvelle procédure de 
radiographie/radioscopie numérisée SCOPIX (Migeon et al., 1999) a été développée à 
l’Université Bordeaux 1, en collaboration avec les sociétés CEGELEC et GRAFTEK & 
Alliance Vision. 
Ce système est composé d’un équipement classique à rayons X associé à une chaîne de 
radioscopie haute définition. Dans une enceinte de protection plombée, un rayonnement X 
issu d'un tube dont la puissance et l’intensité sont modulables (maximum 160 kV – 19 mA), 
traverse l'échantillon qui peut être déplacé latéralement sur un chariot motorisé; il est ensuite 
récupéré par un ensemble de radioscopie (amplificateur de brillance – caméra CCD CRI 77 – 
moniteur vidéo) permettant de visualiser au mieux l'organisation du dépôt. L'image est 
améliorée en temps réel en fonction des structures recherchées. Une sortie numérisée permet 
alors de l'enregistrer sur support informatique pour être analysée sur un PC aux moyens des 
applications spécifiques AM Geol et TR Geol. Les paramètres d'acquisition de l'image sont 
conservés pour une sortie radiographique haute résolution. 
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Pour obtenir une résolution maximale, un pré-échantillonnage des carottes sous forme de 
plaquettes de 0,7 à 1 cm d’épaisseur et de 10 cm de largeur est nécessaire. Cependant 
l’échantillon à analyser peut se présenter sous la forme d’une carotte entière de section ronde 
(60 ou 100 mm de diamètre) ou carrée (100 mm de côté), ou d’une demi carotte découpée 
longitudinalement.  
Les données issues de SCOPIX peuvent être visualisées et interprétées sous deux formes 
différentes : 
 les images numériques qui permettent une reconnaissance de l’organisation interne de 
la carotte et une observation détaillée des structures d’origine dynamique, diagénétique 
et biologique pour la plupart invisibles ; 
 des courbes d’intensité de niveaux de gris qui permettent de quantifier la réponse des 
sédiments au passage des rayons X. Ces courbes mettent parfois en évidence des 
séquences de dépôt ainsi que des granoclassements. 
Enfin, divers traitements sur les images peuvent être effectués à l’aide du logiciel Adobe 
Photoshop, afin de souligner les structures présentes et faciliter le travail d’analyse (Lofi et 
Weber, 2001) : (1) égalisation manuelle des niveaux de gris, (2) rehaussement de luminosité 
et de contraste, (3) convolution orientée pour accentué la présence de structures par effet 
d’ombrage. 
 
IV.2.4. La mesure de la granularité 
La mesure de la taille des grains a été effectuée à l’aide d’un granulomètre laser Malvern 
MASTERSIZER S à l’Université Bordeaux 1. Ce granulomètre basé sur le principe de la 
diffraction laser (Mie, 1908) mesure la taille de particules comprises entre 0,05 et 878,67 µm. 
Les sédiments sont transportés par un fluide jusqu’à une cellule de mesure qui est traversée 
par des faisceaux. En rencontrant les particules, les faisceaux sont diffractés par des détecteurs 
qui permettent de calculer l’angle de diffraction. Une série d’algorithmes est alors utilisée 
pour interpréter les signaux en terme de distribution granulométrique. Pour que les résultats 
soient fiables, les particules doivent être séparées les unes des autres, ce qui implique 
l’utilisation d’un petit volume de sédiment et l’élimination des agrégats, surtout pour les 
minéraux argileux. Malgré ces précautions, le granulomètre surestime la taille des argiles 
(McCave et al., 1986; Weber et al., 1991; Konert et Vandenberghe, 1997). Pour corriger ce 
problème, la limite silts – argiles à été estimée à 10 µm et non à sa limite théorique de 4 µm 
(Chamley, 1989). 
Les paramètres granulométriques utilisées dans cette étude et obtenus à partir de méthodes 
mathématiques (Folk, 1966) correspondent à : (1) la médiane (D50) qui permet une 
représentation simple des variations granulométriques des échantillons en nous renseignant 
sur la taille globale des grains, (2) le 90ème centile (D90) qui fournit la granularité des 90 % de 
sédiments les plus grossiers contenu dans chaque échantillon. 
Durant cette étude, deux stratégies d’échantillonnage ont été réalisées : 
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 un prélèvement systématique tous les 10 cm dès l’ouverture des carottes afin de suivre 
l’évolution de la granularité des dépôts au sein de chaque carotte puis entre les 
carottes, fournissant ainsi des informations à grande échelle sur la dynamique des 
écoulements ; 
 un échantillonnage de détail avec un pas variant entre 0,5 et 5 cm afin de caractériser 
de façon précise les faciès sédimentaires et les séquences de dépôt reconnues lors de la 
description et de l’interprétation des images rX. En fonction du granoclassement et/ou 
de la teneur en sédiments fins ou grossiers, l’agent de transport et de la dynamique de 
dépôt des sédiments au sein d’une séquence a pu être caractérisé et la vitesse des 
écoulements estimée. 
 
IV.2.5. La mesure de la teneur en carbonates 
Les teneurs en carbonates (CaCO3) ont été mesurées à l’aide d’un calcimètre automatique à 
l’Université Bordeaux 1. Cet appareil suit le même principe de fonctionnement que le 
calcimètre Bernard, mais permet le calcul direct de la quantité de carbonates par série de 20 
échantillons. Une petite quantité de sédiment broyé est attaqué par une dose d’acide 
chlorhydrique, provoquant ainsi un dégagement de CO2. La pression de gaz dégagé est 
mesurée par un capteur électronique compensé en température, avant d’être convertie en 
pourcentages de carbonates de calcium. 
Un prélèvement systématique tous les 10 cm a été effectué lors de l’ouverture des carottes. 
Les teneurs en carbonates sont généralement utilisées en tant qu’outil stratigraphique 
puisqu’elles peuvent fournir des indications sur les variations climatiques enregistrées au sein 
des carottes et permettre des corrélations entre ces dernières. Dans cette étude, ces analyses 
ont soulignées de façon nette la limite entre l’Holocène et le Pléistocène au sein des carottes à 
caractère majoritairement hémipélagique et ont permis d’orienter les prélèvements pour 
l’étude du contenu faunistique. 
 
IV.2.6. Les analyses des constituants 
La réalisation de frottis et de lavages (récupération des tamis 63 et 150 µm) permettent de 
caractériser les principaux constituants contenus dans les échantillons (teneur en détritiques et 
en minéraux argileux, matière organique, faunes, etc…). 
 
IV.2.7. La minéralogie des argiles 
La diffraction des rayons X constitue la technique la mieux adaptée et la plus répandue 
pour identifier de façon qualitative et semi-quantitative les argiles, minéraux de petite taille, 
souvent mal cristallisés et hydratés, de forme lamellaire ou fibreuse, et souvent présents en 
mélange complexe d’espèces. 
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IV.2.7.1. Principe de la diffraction des rayons X (DRX) 
Comme tout corps cristallisé, les argiles sont constitués d’atomes qui s’arrangent suivant 
des plans cristallins spécifiques appelés plans réticulaires. Lors de l’analyse, un faisceau de 
rayons X vient diffracter sur des plans spécifiques selon le principe de la loi de Bragg : 
 sin2dn   
où n est l’ordre de diffraction (nombre entier) ; , la longueur d’onde de la source ; d, la 
distance interréticulaire, c’est-à-dire l’espacement entre deux plans parallèles successifs du 
réseau cristallin ; , l’angle entre le faisceau incident et le réseau de plans. Ainsi, pour une 
source émettrice de rayons X donné (), le balayage selon un angle d’incidence  d’une 
préparation représentative d’un échantillon, permet d’accéder à la connaissance de tous les 
espacements réticulaires (d) de cet échantillon (Holtzapffel, 1985).  
L’étude de la minéralogie des argiles a été effectuée au moyen d’un diffractomètre X 
Philips PW 1729 muni d’une anticathode en cuivre, au sein de l’Université Lille 1. Les 
réglages de l’appareil sont optimisés pour travailler dans les petits angles (de 3°2 à 32°2) 
où diffractent principalement les minéraux argileux. 
 
IV.2.7.2. Protocole expérimental 
La préparation des échantillons a été réalisée selon la procédure de Holtzapffel (1985). 
Malgré les progrès instrumentaux de ces deux dernières décennies, ce protocole expérimental 
est resté le même. Ce protocole expérimental engendre des incertitudes : (1) une partie de la 
fraction fine du sédiment peut être perdu lors des différents rinçages ; (2) l’application de la 
loi de Stockes pour des particules de formes « aplaties » peut entraîner un prélèvement de 5 à 
10 % de sédiments dont la granularité est supérieure à 2 µm ; (3) une aspiration trop rapide 
lors du prélèvement engendre des turbulences et peut avoir le même type de conséquences. 
 
IV.2.7.3. Analyse qualitative et semi-quantitative 
L’analyse diffractométrique complète nécessite plusieurs traitements mettant en évidence 
la variabilité de l’équidistance entre les feuillets d’argiles. Chaque échantillon subit trois 
passages au diffractomètre : 
 dans des conditions naturelles après séchage à température ambiante, insuffisantes 
pour distinguer entre elles certaines espèces argileuses, dont les espacements 
interfoliaires sont voisins ou variables ; 
 après saturation à l’éthylène glycol, dans le but de « faire gonfler » les feuillets 
smectitiques ; 
 après chauffage à 490°C, afin de caractériser les minéraux hydratés, particulièrement 
sensibles à la chaleur (kaolinite). 
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L’analyse qualitative de chaque diffractogramme (Figure II-8) consiste à identifier chaque 
minéral argileux à partir des pics du spectre correspondant aux différents rayons diffractés par 
les minéraux argileux. Cette détermination se fait en quatre étapes : (1) observation de la 
forme, du nombre et de la position des réflexions sur les trois diffractogrammes, afin d’avoir 
une vision globale de l’échantillon et ainsi d’estimer la qualité de la préparation analysée ; 
(2) recherche sur l’essai naturel des réflexions basales qui caractérisent les différentes espèces 
argileuses ; (3) recherche des réflexions harmoniques correspondant aux réflexions basales 
précédemment identifiées ; (4) détermination du comportement d’une réflexion sur les essais 
glycolés et chauffés. 
 
Figure II-8. Exemple d’un diffractogramme avec annotation des minéraux argileux en 
présence (niveau 44 cm de la carotte CADKS17). 
 
La présence d’interstratifiés riches en feuillets smectitiques est apparue suite à l’analyse 
qualitative de l’ensemble des diffractogrammes obtenus. Afin que les corrélations entre 
carottes soient plus aisées, et la comparaison de nos données avec les travaux antérieurs de 
Mélières (1974) sensée, les quelques pourcents d’interstratifiés reconnus ont été intégrées à la 
famille des smectites s.l. 
L’évaluation semi-quantitative (précision de %5 ) est basée sur la détermination des aires 
des pics à partir du logiciel MacDiff_4.2.5 développé par R. Petschick à l’Université de 
Frankfort. Pour cette analyse, il est impératif de prendre en compte les pics correspondant à 
une intensité de 100 % pour chaque constituant : 15 Å pour la smectite, 10 Å pour l’illite, 
12 Å pour les interstratifiés, et 7 Å pour la kaolinite et la chlorite. La proportion de ces deux 
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derniers au sein du mélange est estimée à partir des pics à 3,53 Å pour la chlorite et à 3,57 Å 
pour la kaolinite. 
 
IV.2.8. Les indurations sur lames minces 
Cette technique, élaborée à l’Université Bordeaux 1, permet la réalisation de lames minces 
en vue de leur observation au microscope optique polarisant. Elle offre la possibilité d’une 
étude fine des composants des dépôts sédimentaires et de leurs structures dynamiques 
(Zaragosi et al., 2005). La réalisation de ces lames minces nécessite un temps de préparation 
d’environ huit semaines et s’effectue en quatre étapes : 
 l’échantillonnage sur demi-carottes de sédiments par l’intermédiaire de petites 
plaquettes en aluminium (100 mm   45 mm   10 mm) ; 
 la déshydratation. L’échantillon est immergé dans une solution d’eau et d’acétone à 
25 %. La quantité d’acétone est portée progressivement à 75 % avant une immersion 
totale dans l’acétone pure. Durant cette phase, l’excès d’eau est évacué par le biais 
d’un tamis moléculaire. La déshydratation totale de l’échantillon est ensuite vérifiée 
par un test au distillat de pétrole ; 
 l’imprégnation de l’échantillon dans une solution composée d’un mélange de résine 
Epoxy, d’un catalyseur, d’acétone et d’un pigment fluorescent en vue de futures 
observations sous lumière fluorescente. L’échantillon est ensuite placé dans un 
dessiccateur ou le vide est appliqué durant 48 heures avant la polymérisation sous 
hotte à température ambiante et le durcissement à la lumière naturelle ; 
 la préparation des lames. Une première section est effectuée au milieu du bloc induré 
avec une scie diamantée. Le talon obtenu est poli manuellement avec un tour lapidaire 
et du carbonate de silicium avant d’être fixé par de la résine d’imprégnation sur une 
lame de verre. L’échantillon, dont l’épaisseur a été ramenée à 30 µm avec une micro-
scie et le tout lapidaire, est recouvert d’une lamelle grâce à la résine d’imprégnation. 
Les lames sont ensuite intégralement numérisées par un scanner. Les prises de vue en 
lumière transmise, réfléchie, halogène ou fluorescente sont assurées par la station de 
microscopie numérique LEICA DM6000B. La motorisation complète du microscope dans les 
trois directions de l’espace permet notamment la réalisation de mosaïques de plusieurs cm2. 
Une vingtaine de ces lames ont été effectuées dans le cadre de ce travail, en vue d’affiner 
la caractérisation des faciès et séquences sédimentaires et de mieux appréhender les processus 
dynamiques à leur origine. 
 
IV.2.9. La chronostratigraphie 
IV.2.9.1. La mesure des teneurs en 210Pb en excès et 137Cs 
Les mesures des teneurs en 210Pbexc et 137Cs, réalisées à l’Université Bordeaux 1, 
permettent de préciser l’âge des dépôts les plus récents, généralement situés dans les parties 
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les plus superficielles des carottes. Une activité de plomb (1) sans activité de césium 
correspond à un dépôt dont l’âge est supérieur à 40 ans et inférieur à 100 ans, et (2) associée à 
une activité de césium, à un dépôt dont l’âge est inférieur à 40 ans. 
 
IV.2.9.2. La datation 14C 
En domaine continental, tout organisme vivant présente la même radioactivité que le gaz 
carbonique atmosphérique. Cette radioactivité, supposée constante sur au moins les derniers 
40 000 ans, est entretenue par les bombardements cosmiques interagissant avec l’azote 
(formation de l’isotope radioactif 14C). A la mort de l’organisme, les tissus n’incorporent plus 
de 14C et celui-ci se désintègre alors selon une demi-vie de 5568 30 ans (fixé par 
convention ; Stuiver et Braziunas, 1998). L’âge de l’organisme est alors obtenu directement 
par mesure de l’activité 14C restante. Dans les océans, ce principe est compliqué par la 
présence de carbone sous diverses formes (gaz carbonique dissous, bicarbonates et 
carbonates, carbone organique fossile ou actuel) qui contiennent une teneur en 14C différente 
de la teneur atmosphérique originelle. Dans l’Atlantique Nord, il faut donc considérer une 
correction dépendante du réservoir mondial des océans fixée par convention à 400 ans, même 
si des âges réservoir de 2000 ans ont pu être établis récemment lors des évènement 
climatiques rapides. Pour une meilleure comparaison avec les données continentales, la 
terminologie d’âges 14C conventionnelle (B.P. Before Present) doit être étalonnée afin 
d’obtenir des âges calibrés calendaires qui s’expriment en calendrier années réelles (Cal. 
B.P.). Cette calibration a été effectuée à partir du logiciel CALIB_4.0 (Stuiver et Braziunas, 
1998). Dans les environnements contouritiques, le remaniement du matériel pose le problème 
de la validité de ces datations. C’est pourquoi, le plus souvent possible, les échantillons sont 
choisis dans des niveaux hémipélagiques se trouvant à la base des niveaux contouritiques à 
dater. 
Pour cette étude, 14 datations 14C AMS ont été effectuées. Quatre d’entre elles ont été 
réalisées sur les foraminifères planctoniques Globigerina Bulloides, Globigerinoides ruber et 
Globorotalia inflata, au Laboratoire de Mesure du Carbone 14 de Gif-sur-Yvette. Les dix 
datations restantes ont été réalisées sur les foraminifères planctoniques Globigerina Bulloides 
de la carotte MD9923-41 au Leibniz-Labor Radiometric Dating and Isotope Research de Kiel 
(Allemagne). 
 
IV.2.9.3. Les isotopes de l’oxygène 
Les molécules d’eau réparties dans les grands réservoirs mondiaux présentent une inégalité 
de distribution entre les deux isotopes de l’oxygène 18O et 16O, les molécules constituées d’un 
atome d’16O étant majoritaires (98,8 % pour l’océan), plus légères et donc plus facilement 
mobilisables lors de l’évaporation. D’après ce modèle de fractionnement, un nuage est donc 
naturellement enrichi en 16O par rapport à l’eau de mer. Au fil de sa course et des fronts de 
condensation rencontrés, il s’appauvrit en 18O. Il en résulte donc, au niveau des pôles, des 
précipitations neigeuses à faible teneur en 18O. Pendant les périodes glaciaires, le stockage de 
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l’eau riche en 16O sous forme de glace au sein des calottes polaires et des glaciers provoque 
un enrichissement des océans en 18O. Ces changements sont archivés dans les sédiments par 
le biais de l’oxygène piégé dans les tests des organismes marins, et leur amplitude, par 
l’analyse de leur 18O. 
Le 18O, mesuré par spectrométrie de masse, matérialise la teneur en isotopes lourds 





























 Quant les mesures concernent des organismes planctoniques, elles donnent accès aux 
changements de volume des glaces et de températures ayant affecté les couches 
superficielles des océans. Elles peuvent aussi traduire des évènements plus localisés, 
comme des arrivées d’eau douce (fontes) ou des anomalies liées à une exceptionnelle 
pluviosité. 
 Quant les mesures concernent des organismes benthiques, sensés ne pas avoir été 
contraints par des changements de température superficielle, c’est un signal plus global 
du changement du volume des glaces, et donc du niveau marin, qui est obtenu. 
Dans cette étude, les analyses isotopiques ont été effectuées sur les foraminifères 
planctoniques (Globigerina bulloides) de la carotte MD9923-37 à l’Université Bordeaux 1. 
 
IV.2.10. La biostratigraphie 
L’approche biostratigraphique est basée sur l’étude des variations qualitatives et 
quantitatives des associations de foraminifères planctoniques. Cette méthode repose sur les 
trois faits suivants : 
 ces organismes se répartissent en associations biogéographiques distinctes (Be et 
Hamlin, 1967) ; 
 la distribution géographique de ces organismes rappelle celle des ceintures 
climatiques. Il est alors d’usage de parler d’associations fauniques à affinités froides 
(associations arctiques et subarctiques), tempérées (associations transitionnelles ou 
subtropicales d’hiver), ou chaudes (associations subtropicales d’été ou tropicales ; 
Caralp, 1971; Pujol, 1980) ; 
 le Quaternaire est caractérisé par une succession de périodes glaciaires et 
interglaciaires induisant des migrations latitudinales des ceintures climatiques et, par 
conséquent, des associations de foraminifères planctoniques. 
Diverses biozones sont ainsi distinguées dans les séquences sédimentaires, reflétant à un 
moment donné et pour une zone donnée, un environnement particulier. Les nombreux 
phénomènes de diachronisme, dus aux diverses positions latitudinales des carottes étudiées, 
ne font de la biostratigraphie un outil à valeur strictement chronologique (Devaux, 1985). 
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L’analyse biostratigraphique, basée sur l’étude de la fraction granulométrique supérieure à 
150 m, s’effectue en observant les apparitions et disparitions d’espèces, les modifications 
phénotypiques (sens d’enroulement), la fréquence des associations fauniques. Afin d’obtenir 
une biostratigraphie fine des carottes étudiées, cette analyse s’est focalisée sur l’observation 
des espèces suivantes : 
 Neogloboquadrina pachyderma senestre et Turborotalia quinqueloba (espèces 
arctiques à subacrtiques) pour définir le Younger Dryas et les évènements d’Heinrich ; 
 Globigerinoides ruber, Globigerinoides conglobatus, Globigerinoides trilobus, 
Globorotalia truncatulinoides (espèces subtropicales d’été) pour contraindre 
l’Holocène et le Bølling/Allerød ; 
 Globorotalia hirsuta (espèce transitionnelle / subtropicale d’hiver) qui, par son sens 
d’enroulement, a permis de préciser l’Holocène. 
 
V. SYNTHESE DES DONNEES ET DES TRAITEMENTS 
 
Tableau II-3. Synthèse des données utilisées et des traitements effectués dans ce mémoire. 
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I. CIRCULATION DE LA VEINE D’EAU MEDITERRANEENNE 
I.1. Circulation de la Veine d’Eau Méditerranéenne à l’échelle de l’océan 
atlantique nord-est 
La compilation des données hydrologiques issues de la World Ocean Database 1998 
(http://iridl.ldeo.columbia.edu/SOURCES/.NOAA/.NODC/.WOA98/) met en évidence la 
signature thermohaline de la MOW à l’échelle du bassin nord atlantique. Les informations 
apportées par les données de température (Figure  III-1) et de salinité (Figure  III-2) convergent 
vers une distribution verticale de la MOW entre 400 et 1500 m de profondeur d’eau. 
 
Figure  III-1. Cartes de répartition des températures entre 200 et 1750 m de profondeur dans 
l’océan atlantique nord-est (données de la World Ocean Database 1998). 
 
Les contrastes de températures et salinités dans l’océan atlantique nord permettent 
d’observer une influence de ce courant jusqu’aux Açores et l’Irlande. Au-delà de ces régions, 
le mélange progressif avec les masses d’eau sus et sous-jacentes, entamé depuis le Détroit de 
Gibraltar, ne permet plus de caractériser cet écoulement. Malgré cette importante extension 
latitudinale et longitudinale, la distribution des températures et salinités montre que le noyau 
de la MOW est cantonné à la péninsule ibérique avec un signal plus important vers 1000-
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1200 m de profondeur, où les enregistrements des températures et salinités atteignent 
respectivement 13°C et 36,6 ‰. 
 
Figure  III-2. Cartes de répartition des salinités entre 200 et 1750 m de profondeur dans 
l’océan atlantique nord-est (données de la World Ocean Database 1998). 
 
I.2. Répartition de la veine d’eau méditerranéenne dans le Golfe de Cadix 
Dans cette étude à l’échelle du Golfe de Cadix, la compilation des données fournies par le 
SISMER (http://www.ifremer.fr/sismer/) permet d’affiner la signature thermohaline de la 
MOW, obtenue précédemment à partir des données de la World Ocean Database 1998, dans 
cette partie de l’océan atlantique NE. L’essentiel des enregistrements à notre disposition ayant 
été effectués dans la partie supérieure de la tranche d’eau, entre la surface et 800 m de 
profondeur, ces données hydrologiques n’ont pas permis une caractérisation spatiale de la 
partie inférieure de la MOW. 
L’orientation NNW/SSE que prend La MOW dès sa sortie du Détroit de Gibraltar montre 
l’impact de la force de Coriolis sur la trajectoire de cet écoulement (Figure  III-3). Les valeurs 
les plus élevées de température (entre 13 et 14°C) et de salinité (entre 36,5 et 37 ‰), aux trois 
profondeurs de représentation choisis (400, 550 et 700 m), sont enregistrées près du fond 
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marin dans les parties les plus proches du Détroit de Gibraltar, montrant ainsi le placage de la 
MOW contre la pente continentale. 
 
Figure  III-3. Cartes de répartition des températures et salinités à 400, 550 et 700 m de 
profondeur dans le Golfe de Cadix (données du SISMER) ; E : Espagne, G : Détroit de 
Gibraltar, P : plateau continental. 
 
Malgré des enregistrements incomplets à travers la colonne d’eau, les coupes effectuées le 
long des méridiens 7°W et 8°W et des parallèles 36°N et 36°30’N (Figure  III-4) permettent 
d’observer ce lien étroit entre la bathymétrie et la MOW. 
Le long du parallèle 36°30’N (Figure  III-4A), la distribution des températures et des 
salinités montre que la MOW est en contact avec le fond marin sur l’ensemble de ce transect. 
Les maxima de salinité relatifs à la MOW varient peu le long de ce profil (entre 36,4 et 
36,8 ‰), alors que les températures les plus élevées, de 14°C en moyenne, sont enregistrées 
en amont du méridien 7°W. 
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Figure  III-4. Profils de température et de salinité dans le Golfe de Cadix (données du 
SISMER) ; A : le long de 36°30’N ; B : le long de 36°N ; C : le long de 7°W ; D : le long de 
8°W ; D : zone de décollement de la MOW ; F : fond marin. 
 
Le long du parallèle 36°N (Figure  III-4B), l’impact de la MOW sur la pente continentale 
est observé jusqu’aux alentours de 7°40’N. Les températures et les salinités les plus élevées 
sont enregistrées en haut de pente, entre 400 et 800 m de profondeur, avec des maxima 
atteignant respectivement 14°C et 37 ‰ aux environs de 600 m de profondeur. Au-delà de 
7°40’N, la MOW n’est plus en contact avec le fond et s’insère entre la NADW et la NACW à 
une profondeur moyenne de 1200 m et un noyau caractérisé par des températures d’environ 
11°C et des salinités de l’ordre de 36,4 ‰. 
Le long du méridien 7°W (Figure  III-4C), les données de salinité montrent que la MOW 
n’est plus en contact avec le fond marin au-delà de 36°N. Au sud de 35°50’N, la signature 
thermohaline de la MOW n’est plus observable. Des températures de près de 14°C et des 
salinités pouvant atteindre 37 ‰ sont enregistrées au niveau de la pente supérieure, entre 400 
et 900 m de profondeur. Aux alentours de 600 m de profondeur, l’enregistrement d’une baisse 
en températures (11,6°C) et salinités (36 ‰) permet de caractériser deux masses d’eau. Au 
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nord de 36°20’N, les températures (14°C) et les salinités (36,4‰) témoignent de la présence 
de la MUW. Au sud de 36°20’N, les températures plus basses (< 13,4°C) et les salinités plus 
élevées (37‰) attestent de la présence de la MLW. 
Le long du méridien 8°W (Figure  III-4D), les données de température et de salinité 
montrent que la MOW quitte la pente continentale entre 36°12’N et 36°20’N. A cette 
longitude, la MOW présente toujours des salinités élevées (36,8 ‰) mais les températures 
mesurées (< 13°C) apparaissent plus basses que celles enregistrées en haut de pente le long 
des transects précédemment décrits. Cette baisse de température est à attribuer à la position du 
profil qui traverse uniquement des zones sous l’action de la MLW. 
 
I.3. Schéma de circulation à l’échelle régionale 
Les données fournies par les bathy-sondes et thermo-sondes acquises durant les missions 
CADISAR et CADISAR2 permettent de proposer un schéma de distribution de la MOW dans 
la partie orientale du Golfe de Cadix (Figure  III-5). 
 
Figure  III-5. Distribution des masses d’eau profondes dans la partie orientale du Golfe de 
Cadix. Les traits en pointillés se rapportent aux profils visibles en Figure  III-6 ; les numéros 
correspondent aux bathy-sondes et thermo-sondes de la Figure  III-7. Une description 
détaillée de la zone est proposée sur la Figure III-8. 
 
CHAPITRE 3. Le système actuel 
- 74 -  Hanquiez-2006 
Cette représentation spatiale montre que la majeure partie de la zone d’étude est soumise à 
l’influence de ce courant. La MOW n’est plus en contact avec le fond à des profondeurs 
variant de 1450 m, en aval du chenal de Cadix, à 1250 m, au sud de 35°50’N. En dessous, la 
MOW s’insère entre la NADW et la NACW. Au Sud de 35°38’N, la MOW n’est plus 
observée dans les enregistrements. 
A partir des coupes hydrologiques effectuées dans la zone d’étude, la MOW apparaît 
comme une langue d’eau épousant parfaitement la bathymétrie lors de son trajet sur le fond 
marin (Figure  III-6). Malgré ce lien étroit existant entre la bathymétrie et la MOW, des 
variations dans l’épaisseur de cet écoulement sont observées. 
 
Figure  III-6. Représentation 3D de coupes hydrologiques effectuées dans la partie orientale 
du Golfe de Cadix ; voir la localisation des profils sur la Figure  III-5 ; G : Détroit de 
Gibraltar. 
 
Dans les zones les plus proximales du Détroit de Gibraltar, l’épaisseur moyenne de la 
MOW est de 160 m. Les thermo-sondes acquises le long du chenal principal de la MOW 
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montre la présence, au sein de ce courant, de 2 masses d’eau pouvant être attribuées à la 
MUW et la MLW (XBT3-CADISAR ; Figure  III-7). Dans cette partie de la zone, la MUW est 
à environ 11,7°C et la MLW à environ 12,9°C. Les profils de célérité montrent des vitesses de 
propagation plus importantes dans la MLW, démontrant ainsi son caractère plus salé. 
 
Figure  III-7. Profils de bathy-sondes et thermo-sondes illustrant la superposition 
des différentes masses d’eau constituant la MOW ; voir la localisation des sondes sur la 
Figure  III-5. 
 
Lors de son trajet vers le Nord et l’Ouest, la MOW s’épaissit progressivement (Figure 
 III-6). Au nord du Chenal de Cadix et le long de ce dernier, les épaisseurs moyennes 
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observées varient de 100 à 350 m avec une moyenne de 230 m. En aval du chenal de 
Guadalquivir, les épaisseurs observées sont globalement les plus importantes enregistrées 
dans la zone d’étude, avec des valeurs oscillant entre 160 et 520 m et une moyenne de 360 m. 
Le profil de célérité de la thermo-sonde XBT30 acquise à la sortie du chenal de Guadalquivir 
montre la superposition de plusieurs masses d’eau au sein de la MOW (Figure  III-7). La 
position de cet enregistrement suggère la présence de l’IMB, la PMB et la SMB, se 
caractérisant respectivement par des températures de 11,8°C, 12,2°C et 12,4°C. 
A l’Est du chenal de Cadix et dans la partie SE de la zone, où la MOW n’est plus en 
contact avec le fond, les épaisseurs rencontrées sont en moyenne de 230 m avec des maxima 
enregistrés aux alentours de la vallée de Cadix (400 m). La bathy-sonde CTD1 effectuée dans 
cette vallée montre la présence de la SMB (Figure  III-7). Cette dernière est caractérisée par 
une température d’environ 10,1°C et une salinité moyenne de 36 g.L-1. 
La thermo-sonde XBT27 acquise dans la partie nord des bassins intra-pentes montre la 
présence de deux masses d’eau au sein de la MOW (Figure  III-7). La position de cette sonde 
suggère le débordement, sur la levée contouritique géante, de la MLW et de la SMB. A cet 
endroit, ces écoulements se caractérisent respectivement par des températures atteignant 
10,2°C et 11,3°C. 
Plus au sud, un amincissement progressif de la MOW jusqu’à des épaisseurs avoisinant la 
soixantaine de mètres est observé au sein des enregistrements. Les thermo-sondes acquises 
dans cette zone montre que la MOW n’est constitué que d’un seul écoulement (XBT4-
CADISAR2 ; Figure  III-7) correspondant à la partie de la MLW qui déborde sur la levée 
contouritique géante. Dans cette zone, cet écoulement se caractérise par des températures de 
l’ordre de 10,3°C. 
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I.4. Résumé des principaux résultats 
 La salinité paraît être le meilleur traceur de la MOW depuis le Détroit de Gibraltar 
jusqu’aux hautes latitudes. 
 A l’échelle de l’océan Atlantique nord, la signature thermohaline de la MOW est 
observée jusqu’aux Açores et l’Irlande. 
 La distribution des températures et salinités montre que la MLW est la composante 
principale de la MOW. 
 Dans les parties les plus proximales du Détroit de Gibraltar, la MOW est peu épaisse 
du fait de sa vitesse importante représentant un obstacle majeur au mélange avec les 
masses d’eau environnantes. Les salinités et températures les plus élevées sont 
enregistrées au débouché de ce détroit. 
 Au fur et à mesure de son trajet vers les hautes latitudes, la MOW s’épaissit, se 
refroidit et subit une légère dessalure, du fait du mélange progressif avec les masses 
d’eau sus et sous-jacentes. 
 Les variations d’épaisseur de la MOW peuvent être localement dues à la présence de 
plusieurs masses d’eau au sein de cet écoulement. 
 Chaque branche de la MOW se caractérise par une signature thermohaline bien 
distincte. Dans le Golfe de Cadix, lorsque différentes branches de la MOW sont 
superposées, elles conservent leurs propres caractéristiques hydrologiques. 
 Dans la partie orientale du Golfe de Cadix, au Sud de 35°38’N, la MOW n’est plus 
observée dans les enregistrements. 
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II. ANALYSE MORPHO-BATHYMETRIQUE 
La partie du Golfe de Cadix étudiée dans ce travail se situe dans le quadrilatère 
35°31’N/8°17’W – 35°31’N/6°34’W – 36°37’N/6°34’W – 36°37’N/8°17’W (Figure  III-8). 
Cette zone s’étend à des bathymétries de 400 m dans la partie nord orientale à 2100 m dans la 
partie occidentale, avec une pente régionale inférieure à un degré à vergence NE. Le fond 
marin présente une bathymétrie complexe que l’on peut organiser en cinq secteurs morpho-
bathymétriques : 
 la zone des chenaux marquée principalement par sept chenaux contouritiques majeurs : 
(1) le chenal principal de la MOW (CPM, Figure  III-8), (2) le chenal de Gil Eanes 
(CGE, Figure  III-8), (3) le chenal de Cadix (CC, Figure  III-8), (4) le chenal d’Huelva 
(CH, Figure  III-8), (5) le chenal de Gusano (CGo, Figure  III-8), (6) le chenal de Diego 
Cao (CDC, Figure  III-8), et (7) le chenal de Guadalquivir (CG, Figure  III-8) ; 
 
Figure  III-8. Carte bathymétrique EM300 de la partie orientale du Golfe de Cadix. 
BG : Banc de Guadalquivir ; BIP : bassins intra-pente ; CC : chenal de Cadix ; 
CDC : chenal de Diego Cao ; CGE : chenal de Gil Eanes ; CG : chenal de Guadalquivir ; 
CGo : chenal de Gusano ; CH : chenal d’Huelva ; CPM : chenal principal de la MOW ; 
DBD : drift de Bartolome Dias ; DFC : drift de Faro-Cadix ; DG : drift de Guadalquivir ; 
DH : drift d’Huelva ; LC : levée contouritique géante ; RC : ride de Cadix ; RD : ride de 
Donana ; RG : ride de Guadalquivir. 
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 les reliefs bathymétriques représentés par : (1) la ride de Cadix (RC, Figure  III-8), la 
ride de Donana (RD, Figure  III-8), (2) la ride de Guadalquivir (RG, Figure  III-8), et 
(3) le banc du Guadalquivir (BG, Figure  III-8) ; 
 les zones caractérisées par une faible rugosité : (1) le drift d’Huelva (DH, Figure  III-8), 
(2) le drift de Faro-Cadix (DFC, Figure  III-8), (3) le drift de Bartolome Dias, et (4) le 
drift de Guadalquivir (DG, Figure  III-8) ; 
 la levée contouritique géante (LC, Figure  III-8) ; 
 les bassins intra-pente (BIP, Figure  III-8), localisés dans la partie SW de la zone 
d’étude. 
La nomenclature des différentes structures étudiées dans la suite de ce mémoire se base 
principalement sur la terminologie employée par Kenyon et Belderson (1973), Vanney et 
Mougenot (1982), Hernandez-Molina et al. (2003), Mulder et al. (2003) et Llave (2004). 
 
II.1. Les chenaux 
II.1.1. Le chenal principal de la MOW 
Le chenal principal de la MOW, uniquement cartographié dans ses parties aval et 
occidentale s’étend de façon rectiligne sur plus de 60 km de long et 25 km de large. Sa 
bathymétrie est comprise entre 550 m et 800 m et sa pente moyenne est d’environ 0,2° 
(Figure  III-9D). Ce chenal, drainant la totalité de la MOW, présente de grands sillons pluri-
kilométriques (furrows) globalement orientés NW/SE dans la partie amont et NNW/SSE dans 
la partie aval (Figure  III-9). Ces derniers, d’une profondeur comprise entre 10 et 30 m et 
d’une largeur atteignant 600 m, sont observés plus fréquemment dans la partie amont du 
chenal, à l’Ouest de 6°48’W. 
Deux secteurs sont distingués de part et d’autre d’une fosse concave discontinue de 11 km 
de long, d’une soixantaine de mètre de haut et de 800 m de large (Figure  III-9). Le secteur 
sud, hautement réflectif et à vergence NNW, a une morphologie accidentée en raison de la 
présence de nombreuses petites entailles orientées NNE/SSW de longueur pluri-
hectométrique, d’une trentaine de mètre de haut et de 300 à 600 m de large (Figure  III-9A). 
Ce secteur se caractérise également par de nombreuses petites dépressions circulaires 
interprétées comme des pockmarks dont les plus importantes atteignent 400 m de diamètre 
pour une profondeur d’environ 15 m. 
Le secteur nord du chenal présente en revanche une morphologie beaucoup plus plane et 
une réflectivité moyenne. La pente générale y est globalement dirigée vers l’W-SW avec une 
rupture de pente notable entre la partie orientale et occidentale de ce secteur (Figure  III-9E). 
Des irrégularités bathymétriques sont cependant observées dans cette zone. Ces dernières, 
classées en deux catégories, confèrent à ce secteur une certaine rugosité. Le premier groupe 
d’irrégularités s’observe le long de la partie occidentale du chenal et se présente sous la forme 
de dunes orientées NE/SW organisées de façon régulière en champs étroits et allongés 
d’orientation NW/SE (Figure  III-9B). Ces dunes se caractérisent par des amplitudes 
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comprises entre 2 et 8 m et des longueurs d’ondes de 200 à 300 m. Le deuxième groupe 
d’irrégularités observé au Nord du chenal présente une réflectivité plus faible et se matérialise 
sous la forme de dunes orientées ENE/WSW à NNE/SSW (Figure  III-9C). Ces dernières, 
organisées en réseau dense, se caractérisent par des amplitudes comprises entre 2 et 8 m et des 
longueurs d’ondes de 200 à 300 m. 
 
Figure  III-9. Physiographie du chenal principal de la MOW. I : bathymétrie EM300 ; II : 
imagerie EM300 ; A-B-C : détails bathymétriques ; D-E : profils bathymétriques. 
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Figure  III-10. Physiographie du chenal de Cadix. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300 ; A-B-C-D : détails bathymétriques ; E : profil bathymétrique correspondant à 
l’incision principale du chenal ; M1, M2, M3 : méandres. 
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II.1.2. Le chenal de Cadix 
Le chenal de Cadix draine la SMB. Il traverse d’Est en Ouest la pente médiane du Golfe 
sur une distance de plus de 110 km et à des bathymétries comprises entre 650 m dans sa partie 
amont et 1 500 m dans sa partie aval (Figure  III-10). Une incision plus marquée est observée 
le long de son thalweg. Cette dernière atteint localement 2 km de large et 150 m de 
profondeur. Elle correspond au tracé du chenal sensu stricto (Figure  III-10E). Une rupture de 
pente est observée dans le chenal aux alentours de 7°47’W, la pente moyenne passant de 0,3° 
dans la partie orientale à 0,8° dans la partie occidentale (Figure  III-10E). Cette augmentation 
d’inclinaison s’accompagne d’une réduction de la largeur du chenal sensu stricto et d’une 
augmentation de la réflectivité. 
Le chenal dont la sinuosité est de 1,1 montre trois méandres à rayons de courbure 
importants (M1 à M3, Figure  III-10) dont la position apparaît gouvernée par la présence des 
rides de Cadix et de Guadalquivir. En moyenne de 6 km, la largeur du chenal atteint 12 km à 
l’aplomb des méandres M2 et M3. En revanche, cette valeur décroît à 2 km au niveau du 
méandre M1. Ce resserrement s’accompagne de la disparition du champ de dunes observé 
dans la partie amont de ce méandre (Figure  III-10A). Les dunes, de 2 à 4 m d’amplitude et 
d’environ 250 m de longueur d’onde, présentent une orientation N/S à NNE/SSW évoluant 
progressivement vers le NNW/SSE à l’approche du rétrécissement (Figure  III-10A). Les 
méandres sont marqués dans leur partie convexe par un escarpement présentant, dans le cas 
du méandre M2, une morphologie en marche d’escalier (Figure  III-10B). 
A l’Ouest du rétrécissement, le fond de chenal est marqué par des affouillements 
principalement localisés le long du méandre M2 et de la ride de Guadalquivir, et par des 
affleurements rocheux identifiables par leur réflectivité très élevée (Figure  III-10B). Ces 
affleurements présentent également des linéaments de moindre réflectivité orientés 
parallèlement à l’axe du chenal. Quelques zones d’affleurements sont également observées 
plus distalement dans la partie occidentale du chenal, zone caractérisée par une réflectivité 
moins élevée. Le méandre M3 présente une surface grumeleuse attribuable à des dunes de 2 à 
8 m d’amplitude, 200 à 300 m de longueur d’onde, dont les crêtes présentent une orientation 
N/S à NNE/SSW (Figure  III-10C). Un alignement de scours orientés WNW/ESE s’observe à 
l’Ouest de 7°45’W, méridien à partir duquel le flanc nord du chenal n’est plus clairement 
identifiable (Figure  III-10D). Plus distalement, dans la continuité de cet alignement, des 
cicatrices de glissement évoluant progressivement vers de grandes ondulations 
bathymétriques en forme de croissant sont observées. 
 
II.1.3. Le chenal de Gil Eanes 
Le chenal de Gil Eanes, connecté dans sa partie amont au chenal principal de la MOW, 
draine vers le fond de bassin une partie de la LMB. Ce chenal est globalement orienté NE/SW 
et caractérisé par une réflectivité moyenne et une pente de l’ordre de 0,5°. Sa bathymétrie est 
comprise entre 800 et 1200 m (Figure  III-11F). Il s’étend sur environ 40 km et montre trois 
méandres (M1, M2, M3, Figure  III-11). 
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Figure  III-11. Physiographie du chenal de Gil Eanes. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300 ; A-B : détails bathymétriques ; C-D-E-F : profils bathymétriques ; B1, B2 : branches 
du chenal ; R1, R2 : rétrécissements ; M1, M2, M3 : méandres ; T : terrasse. 
 
A proximité de son embouchure, où la largeur atteint 5 km et où des linéaments parallèles 
à l’axe du chenal sont observés, la présence d’un relief bathymétrique orienté NE/SW 
provoque la séparation du chenal en deux branches (B1 et B2, Figure  III-11A). Vers 7°08’W, 
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ces deux branches convergent pour à nouveau ne former qu’un chenal dont l’orientation 
s’incline vers le Sud. Les zones de courbure maximale des méandres M1 et M3 correspondent 
à deux rétrécissements (R1 et R2, Figure  III-11), soulignées par un surcreusement du chenal 
(Figure  III-11F). A ces endroits, le chenal présente une morphologie en « V » asymétrique 
avec un flanc nord abrupt et un flanc sud marqué à sa base par une terrasse peu développée et 
confinée (Figure  III-11C et E). L’entrée dans le méandre M2 s’accompagne d’un 
élargissement du chenal et de la mise en place d’une incision étroite (Figure  III-11D). Cette 
dernière sépare progressivement la terrasse du flanc sud du chenal, créant ainsi un relief 
bathymétrique d’une cinquantaine de mètres d’élévation. Cette incision, pouvant être associée 
à une branche mineure où une partie des écoulements est chenalisée, disparaît 
progressivement à l’approche de C2. Le chenal retrouve alors un profil bathymétrique 
similaire à celui observé à travers C1 et se caractérise dès lors par une largeur de 1 km (Figure 
 III-11E). Vers 7°25’W, le débouché du chenal se caractérise par une zone allongée orientée 
WNW/ESE présentant une surface irrégulière marquée à l’imagerie par une réflectivité faible. 
Les bordures du chenal présentent de nombreuses irrégularités topographiques mises en 
évidence sur l’imagerie par une frange peu réflective, en particulier le long du flanc nord. Des 
irrégularités sont également observées le long de l’incision précédemment décrite (Figure 
 III-11B). 
 
II.1.4. Le chenal d’Huelva 
Le chenal d’Huelva, dont les parties occidentale et orientale ne sont pas cartographiées, se 
situe dans la partie NE de la zone d’étude. Ce chenal traverse les rides de Cadix et de 
Guadalquivir à une bathymétrie moyenne de 750 m (Figure  III-12). Il se caractérise par des 
profondeurs d’environ 150 m dans sa partie amont, 50 m dans sa partie centrale et 100 m dans 
sa partie aval. Le chenal présente une morphologie en « V » asymétrique avec un flanc nord 
apparaissant mieux marqué topographiquement, en particulier à l’approche de la ride de 
Guadalquivir alors que le flanc sud n’est que légèrement observable (Figure  III-12B). 
L’orientation du thalweg, E/W dans la partie orientale, devient NW aux alentours de 7°04’W. 
Une réduction de la largeur du chenal est observée de part et d’autre de la ride de 
Guadalquivir : en moyenne de 3 km à l’Est de la ride, sa largeur est inférieure à 1 km à 
l’Ouest de celle-ci. Cette réduction de largeur s’accompagne d’un approfondissement du 
chenal (Figure  III-12A). 
Dès le franchissement de la ride de Cadix, le chenal présente une réflectivité élevée 
diminuant progressivement vers l’Ouest (Figure  III-12). Le profil longitudinal du fond de 
chenal montre, qu’une fois passé cette ride, l’IMB s’écoule à contre pente jusqu’aux alentours 
de 7°08’W, zone où des affleurements rocheux sont observés dans le fond de chenal (Figure 
 III-12A). 
Une incision d’une quinzaine de mètres de profondeur et de 500 m de large orientée E/W 
est reconnue dans la continuité du flanc sud du chenal à l’Ouest de la ride de Cadix (Figure 
 III-12). Un contraste de réflectivité s’observe le long de cette dernière, suggérant qu’une 
partie de l’IMB ne se cantonne pas au chenal d’Huelva et continue son trajet vers l’Ouest. 
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Figure  III-12. Physiographie du chenal d’Huelva. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300 ; A-B : profils bathymétriques. 
 
II.1.5. Le chenal de Gusano 
Le chenal de Gusano, uniquement cartographié dans sa terminaison aval, est observé dans 
la partie NE de la zone d’étude. 
 
Figure  III-13. Physiographie du chenal de Gusano. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300 ; M1, M2 : méandres. 
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Ce chenal, d’une réflectivité moyenne, s’étend à une bathymétrie d’environ 660 m et est 
caractérisé par des profondeurs s’échelonnant entre 120 et 180 m (Figure  III-13). D’environ 
1,5 km, sa largeur se réduit à 750 m au passage de la ride de Guadalquivir. Cette zone montre 
deux méandres (M1 et M2, Figure  III-13) présentant un escarpement dans leur partie convexe. 
Des linéaments parallèles à l’axe du thalweg et légèrement marqués sur la bathymétrie sont 
observés le long du chenal qui disparaît à l’Ouest de 7°08’W. 
 
II.1.6. Le chenal de Guadalquivir 
Le chenal de Guadalquivir, cartographié dans la partie nord de la zone d’étude, draine la 
PMB. Ce chenal s’étend sur plus de 75 km. Sa bathymétrie est comprise entre 800 m dans sa 
partie amont et 1 300 m dans sa partie aval (Figure  III-14). Globalement orienté E/W, son 
tracé subit une déflection vers le SW à l’approche du banc de Guadalquivir. Le chenal 
traverse dans sa partie amont la ride de Donana, zone hautement réflective orientée N/S (RD, 
Figure  III-14A). Le flanc occidental de cette ride montre une vallée marginale étroite de 
200 m de profondeur. Une fois cet obstacle franchi, le chenal montre clairement deux 
branches (B1 et B2, Figure  III-14A et C) s’individualisant progressivement dès 7°20’W. La 
profondeur de B1 et B2, d’environ 100 m vers 7°27’W, diminue rapidement vers l’Ouest et se 
stabilise à une vingtaine de mètres aux alentours de 7°29’W. Leur tracé est souligné par la 
présence d’une zone ovoïde et plane, allongée dans la direction E/W (ZI, Figure  III-14). Cette 
zone, globalement caractérisée par une faible réflectivité, culmine à une vingtaine de mètre 
au-dessus du fond de chenal de B1 et à une centaine de mètre au-dessus du fond de chenal de 
B2 (Figure  III-14C). Le tracé de B1 et B2 est également souligné par une augmentation de 
réflectivité le long de leur thalweg (Figure  III-14). Il est important de noter que cette frange 
réflective déborde sur une partie de ZI, indiquant qu’une partie de la PMB s’écoule également 
dans cette zone. Cette affirmation est renforcée par la présence d’une très légère dépression 
entre B1 et B2 assimilable à une troisième branche (B3, Figure  III-14A et C), éphémère dans 
l’espace puisqu’elle disparaît topographiquement aux alentours de 7°32’W. Plus au Sud, une 
quatrième branche est également distinguée à la bathymétrie et l’imagerie (B4, Figure  III-14A 
et C). D’environ 1 km de large à la sortie de la ride de Donana, cette branche s’évase aux 
alentours de 7°30’W avant de disparaître vers 7°32’W, longitude à laquelle la réflectivité dans 
cette zone diminue. 
A partir de 7°35’W, les branches B1 et B2 convergent pour ne former qu’un seul chenal 
qui, aux alentours de 7°39’W, bifurque vers le SW du fait de l’obstacle créé par le banc du 
Guadalquivir (Figure  III-14B). Cette convergence s’accompagne d’une diminution de la 
largeur du chenal (3 km), d’un approfondissement de celui-ci (250 m), et du passage d’un 
fond lisse à un fond rugueux. Cette rugosité est attribuable à la présence d’affouillements et 
d’affleurements rocheux identifiés par une augmentation locale de la réflectivité, et par des 
linéaments orientés dans la direction de l’axe du chenal (Figure  III-14B). 
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Figure  III-14. Physiographie du chenal de Guadalquivir. I : bathymétrie EM300 ; II : 
imagerie EM300 ; A-B : détails bathymétriques ; C-D : profils bathymétriques ; B1, B2, B3, 
B4, B5 : branches du chenal ; G : glissement ; In : incision ; L : limite de réflectivité ; RD : 
ride de Donana ; ZI : zone inter-écoulements. 
 
Aux alentours de 7°45’W, le chenal de Guadalquivir reprend une direction E/W évoluant 
progressivement vers le WNW/ESE plus distalement. A cette longitude, une rupture du flanc 
sud du chenal, attribuable à un grand glissement, est observée (G, Figure  III-14). La présence 
de ce glissement coïncide avec un élargissement et une réduction de profondeur du chenal et 
s’accompagne d’un aplanissement du fond. Aux environs de 8°06’W, le chenal se divise en 
deux branches. La branche supérieure (B5, Figure  III-14), peu marquée topographiquement, 
est orientée vers le NW. La branche inférieure (B6, Figure  III-14) qui bifurque vers le SW est 
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très clairement identifiable sur la bathymétrie puisque sa profondeur atteint 300 m. Entre cette 
branche et le glissement G, le flanc sud du chenal montre une pente très douce correspondant 
à une légère dépression évoluant distalement vers une incision d’1 km de large et 35 m de 
profondeur (I, Figure  III-14D). La terminaison aval de cette dépression coïncide avec la 
terminaison aval du chenal de Cadix. 
Vers 7°51’W, une limite nette de réflectivité orientée NE/SW est observée à travers le 
chenal de Guadalquivir (L, Figure  III-14). Ce brusque passage à une réflectivité plus faible est 
attribuable à la circulation de la partie non chenalisée de la SMB dont la trajectoire est 
globalement NE/SW dans cette zone. 
 
II.1.7. Le chenal de Diego Cao 
Le chenal de Diego Cao, cartographié sur uniquement une douzaine de kilomètre se situe 
au Nord de la partie orientale du chenal de Guadalquivir. Sa bathymétrie est de l’ordre de 
800 m (Figure  III-1). Ce chenal, dont la profondeur atteint 300 m vers 7°34’W, présente une 
morphologie en « V » avec un flanc nord légèrement plus raide que le flanc sud (Figure 
 III-15A). A l’approche du banc de Guadalquivir, le chenal subit une bifurcation vers le NW. 
Sur l’imagerie, le chenal se caractérise par une réflectivité élevée que l’on retrouve également 
sur l’interfluve méridional, du fait de la forte rugosité qui caractérise cette zone (Figure 
 III-15). 
 
Figure  III-15. Physiographie du chenal de Diego Cao. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300 ; A : profil bathymétrique. 
 
II.1.8. Les chenaux secondaires 
De nombreux chenaux secondaires sont reconnus au Sud de 36°10’N et à l’Ouest de 
6°50’W. Au Sud du chenal de Gil Eanes, la bathymétrie très irrégulière souligne néanmoins la 
présence de cinq chenaux globalement orientés E/W entre 6°48’W et 7°04’W (Ch1 à Ch5, 
Figure  III-16). 
CHAPITRE 3. Le système actuel 
- 90 -  Hanquiez-2006 
 Le chenal Ch1 est connecté au chenal principal de la MOW (CPM, Figure  III-16). Il 
est caractérisé par une longueur de 17 km et une profondeur d’environ 40 m atteignant 
localement 80 m dans sa partie aval. D’environ 6 km à son embouchure, sa largeur 
décroît à 600 m dans sa partie aval. Orienté WNW/ESE puis WSW/ENE dans sa partie 
amont, il bifurque vers le sud aux alentours de 7°02’W avant de terminer sa course à 
l’Ouest du volcan de boue St-Pétersbourg (V, Figure  III-16) vers 1000 m de 
profondeur. Ce chenal présente un fond rugueux et une réflectivité moyenne également 
observée dans la continuité du chenal en amont du point de bifurcation, suggérant ainsi 
qu’une partie des écoulements drainés par ce chenal continuent leur course vers le SW. 
 
Figure  III-16. Physiographie des chenaux Ch1, Ch2, Ch3 et Ch4. I : bathymétrie EM300 ; II : 
imagerie EM300 ; CPM : chenal principal de la MOW ; B1, B2 : branches du chenal Ch3 ; 
E : escarpement ; V : volcan de boue St-Pétersbourg. 
 
 Le chenal Ch2, d’une douzaine de kilomètres de long, d’un kilomètre de large et de 
50 m de profondeur, est également connecté au chenal principal de la MOW. Il se 
caractérise par une réflectivité moyenne et un fond rugueux. Son débouché vers 950 m 
de profondeur correspond à sa jonction avec le chenal Ch1. 
 Le chenal Ch3 est connecté lui aussi au chenal principal de la MOW. Long d’une 
douzaine de kilomètres, il se caractérise par une largeur de 1 km et une profondeur 
d’environ 60 m. Il présente une réflectivité moyenne et un fond rugueux. Aux 
alentours de 6°55’W, il se sépare en deux branches (B1 et B2, Figure  III-16). La 
branche supérieure B1 s’oriente vers le NW et fusionne dans sa partie aval avec Ch2. 
La branche inférieure B2 orientée E/W n’est plus observable à partir de 6°59’W. 
 Les chenaux Ch4 et Ch5, d’environ 8 km de long, sont caractérisés par une largeur de 
750 m et une profondeur d’environ 40 m. Ces chenaux sont adjacents au chenal 
principal de la MOW, mais leur connexion avec ce dernier est moins claire que pour 
les chenaux précédemment décrits du fait de l’existence à leur embouchure d’un 
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escarpement (E, Figure  III-16) engendrant une surélévation de leur thalweg d’environ 
80 mètres par rapport à la bordure occidentale du chenal principal de la MOW. Ces 
deux chenaux montrent un fond rugueux présentant une réflectivité moyenne dans le 
cas de Ch4 et une réflectivité faible pour Ch5. A partir de 6°53’W, ces deux chenaux 
disparaissent progressivement sur la bathymétrie. 
Quatre chenaux, caractérisés par une réflectivité faible et déconnectés du chenal principal 
de la MOW, sont également identifiés au Nord du chenal de Gil Eanes (Ch6 à Ch9, Figure 
 III-17). 
 Le chenal Ch6 orienté WNW/ESE s’étend sur près de 14 km. Sa largeur atteint 2 km 
dans sa partie centrale et il présente une profondeur d’une trentaine de mètres. Le fond 
de chenal montre des structures organisées régulièrement et orientées à 90° par rapport 
à l’axe du chenal (S1, Figure  III-17). Des structures de même orientation caractérisent 
également son flanc nord (S2, Figure  III-17). 
 Le chenal Ch7 est plus difficilement observable à la bathymétrie en raison des 
nombreuses irrégularités caractérisant son thalweg et ses interfluves (S3, Figure 
 III-17). Il est long de près de 10 km, large de 750 m, et profond d’une trentaine de 
mètres. Il présente une orientation E/W dans sa partie amont et WNW/ESE dans sa 
partie aval. 
 
Figure  III-17. Physiographie des chenaux Ch6, Ch7, Ch8 et Ch9. I : bathymétrie EM300 ; II : 
imagerie EM300 ; S1, S2, S3, S4, S5 : structures responsables d’une importante hétérogénéité 
bathymétrique. 
 
 Le chenal Ch8 s’étend sur 12 km de long d’Est en Ouest avec une largeur de 600 m 
pour une profondeur de 80 m. Il présente un fond globalement lisse et est caractérisé à 
proximité de son embouchure et de son débouché par une succession de petites 
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ondulations en croissant globalement orientées perpendiculairement à son axe (S4, 
Figure  III-17). 
 Le Chenal Ch9, montre quant à lui une orientation SW/NE. Il s’étend sur près de 
17 km de long et est caractérisé par une largeur et une profondeur respectivement de 
1,3 km et 100 m. Son fond lisse devient rugueux dans sa partie aval en raison de la 
présence de quelques petits affleurements rocheux identifiables à l’imagerie par leur 
réflectivité élevée. Il est intéressant de noter à proximité de l’embouchure du chenal 
une succession de cinq dépressions en croissant orientées N/S à NNE/SSW 
interprétées comme des instabilités (S5, Figure  III-17). 
 
Figure  III-18. Physiographie du chenal de Tasyo. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300. 
 
Des chenaux étroits, caractérisés par une faible réflectivité par rapport aux fonds 
environnants, sont également observés au débouché de certains chenaux contouritiques : 
 Le chenal de Tasyo, orienté NNE/SSW, est localisé au Sud du volcan de boue St-
Pétersbourg (Figure  III-18). Ce chenal légèrement sinueux (sinuosité de 1,21) s’étend 
sur 19 km de long. Sa bathymétrie varie entre 1050 m et 1220 m sur une pente 
régionale inférieure à un degré. Sa largeur et sa profondeur, respectivement de 550 m 
et 30 m dans sa partie amont, passent à 250 m et 3 m dans sa partie aval. Tout au long 
de son trajet, il traverse une zone à topographie ondulée, dont les crêtes, 
principalement orientées NNE/SSW, sont plus développées à l’Est du chenal. En aval 
du volcan de boue Tasyo, la topographie devient plane. Le débouché du chenal 
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présente à l’imagerie une tache allongée de faible réflectivité non identifiable à la 
bathymétrie. Cette dernière, d’une surface de 13 km2 et orientée N/S correspond à un 
lobe terminal. 
 
Figure  III-19. Physiographie du chenal d’Aveiro et du chenal Ch10. I : bathymétrie EM300 ; 
II : imagerie EM300. 
 
 Le chenal d’Aveiro est localisé à proximité du débouché du chenal de Gil Eanes. Sa 
bathymétrie est comprise entre 1 308 m et 1 465 m dans une zone où la pente régionale 
est inférieure à 1° (Figure  III-19). Ce chenal globalement rectiligne (sinuosité de 1,16), 
long de 12 km, est caractérisé dans sa partie amont par une orientation E/W et une 
largeur et une profondeur respectivement de 450 m et 12 m. Dans sa partie aval, sa 
largeur et sa profondeur diminuent respectivement jusqu’à 250 m et 2 m. Traversant 
une morphologie plane, il bifurque vers le NE/SW aux alentours de 7°35’W. Une tache 
allongée et plane de faible réflectivité et non identifiable sur la bathymétrie est 
observée à l’Ouest de 7°35’W. Cette dernière, d’une surface de 16 km2 et orientée 
NNE/SSW correspond à un lobe terminal. 
 Le chenal Ch10 se situe à proximité de la terminaison du chenal de Gil Eanes, au Sud 
du chenal d’Aveiro (Figure  III-19). De plus de 700 m de large et d’une profondeur 
inférieure à 10 m, il s’étend sur plus de 17 km de long sur une pente régionale de 0,5 
degré. Caractérisé par une réflectivité moyenne qui ne permet pas de le mettre en 
évidence par rapport aux fonds environnants à l’imagerie, ce chenal est globalement 
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orienté E/W et présente une faible sinuosité (1,16). A partir de 7°41’W, Ch10 disparaît 
à la bathymétrie. 
 
Figure  III-20. Physiographie du chenal de Lolita. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300. 
 
 Le chenal de Lolita, connecté à la partie aval du chenal de Cadix et situé au sud du 
volcan de boue Lolita. Sa bathymétrie est comprise entre 1 525 et 1 930 m (Figure 
 III-20). D’orientation ENE/WSW, ce chenal globalement rectiligne (sinuosité de 1,14) 
s’étend sur 18 km de long sur une pente régionale d’environ 1,5°. Dans sa partie 
amont, il est caractérisé par une largeur de 500 m et une profondeur de 30 m et 
présente plusieurs affluents bien distincts convergents progressivement pour former 
une branche unique aux alentours de 7°58’W. Dans sa partie centrale où il présente 
une orientation E/W, le chenal traverse une morphologie irrégulière en relief. Celle-ci 
correspond à des dépôts résultant de la déstabilisation d’une partie du versant 
méridional du volcan de boue Lolita où une cicatrice de glissement de plus de 1 km de 
large est clairement observée. Plus distalement, le chenal bifurque vers le SW et 
disparaît à la bathymétrie aux alentours de 8°06’W. A partir de 8°05’W, une tache de 
faible réflectivité et invisible en bathymétrie s’observe au débouché du chenal. 
D’orientation E/W et d’une surface de 19 km2, cette surface est interprétée comme un 
lobe terminal. 
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II.2. Les reliefs tectoniques 
II.2.1. La ride de Cadix 
La ride de Cadix, dont la partie la plus amont n’a pu être cartographiée, s’étend jusqu’à 
850 m de profondeur (Figure  III-21). Orientée NNE/SSW et caractérisée par une réflectivité 
élevée en raison de sa nature diapirique affleurante, cette ride constitue un obstacle sur le 
trajet des chenaux de Cadix et d’Huelva. Elle culmine à des bathymétries d’environ 350 m 
dans sa partie centrale et est bordée par deux vallées marginales profondes d’environ 200 m 
sur son versant occidental (V1 et V2, Figure  III-21). La vallée V1, croisant le trajet du chenal 
d’Huelva montre des instabilités à son extrémité méridionale. La vallée V2, connectée quant à 
elle dans sa partie distale au chenal de Cadix, présente à son extrémité septentrionale des 
instabilités évoluant vers du fluage (creeping) dans leur partie amont. Cette succession 
d’instabilités confèrent aux extrémités de ces vallées une morphologie en marche d’escalier et 
suggère une évolution par érosion régressive pouvant conduire à une future connexion entre 
les vallées V1 et V2. 
 
Figure  III-21. Physiographie de la ride de Cadix. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300 ; V1, V2 : vallées marginales. 
 
II.2.2. La ride de Guadalquivir 
La ride de Guadalquivir, relief de plus de 70 km de long dont la partie SE a été récemment 
renommée (ride d’Hormigas, Somoza et al., 2003), traverse selon une orientation NE/SW les 
chenaux de Gusano (CGo) et d’Huelva (CH) et borde le chenal de Cadix (CC) sur une 
quarantaine de kilomètres (Figure  III-22). Cette ride s’observe à des bathymétries comprises 
entre 400 m dans sa partie amont à 1 000 m dans sa partie aval. Etroite à ses extrémités NE et 
SW (2 km), la ride s’élargit de façon importante dans sa partie centrale (10 km) où vient 
converger la ride de Donana (RD, Figure  III-22). La ride de Guadalquivir est constituée d’une 
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succession de reliefs circulaires (Rc, Figure  III-22) ou rectilignes (Rr, Figure  III-22) 
culminant jusqu’à 400 m au dessus du fond de chenal de Cadix, et de dépressions circulaires 
(D, Figure  III-22) représentant des creux topographiques pouvant atteindre localement plus de 
200 m de profondeur. Les reliefs circulaires sont interprétés comme des diapirs d’évaporites 
triasiques (Mougenot, 1988) et les plus rectilignes comme des affleurements de marnes 
miocènes (Nelson et al., 1999). La plupart des dépressions topographiques sont, quant à elles, 
attribuées à de la dissolution d’évaporites triasiques (Maldonado et Nelson, 1999). Toutes ces 
structures sont responsables de la réflectivité élevée observée sur l’ensemble de la ride. 
Une vallée marginale étroite s’observe sur le flanc occidental de la ride (V, Figure  III-22). 
D’un kilomètre de large et d’environ 150 m de profondeur, cette vallée, scindée en trois 
parties en raison du passage des chenaux de Gusano et d’Huelva, vient se confondre dans sa 
partie aval avec le chenal de Guadalquivir (CG, Figure  III-22). 
 
Figure  III-22. Physiographie de la ride de Guadalquivir. I : bathymétrie EM300 ; II : 
imagerie EM300 ; CC : chenal de Cadix ; CG : chenal de Guadalquivir ; CGo : chenal de 
Gusano ; CH : chenal d’Huelva ; D : dépressions circulaires ; Rc : reliefs circulaires ; 
RD : ride de Donana ; Rr : reliefs rectilignes ; V : vallée marginale. 
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II.2.3. Le banc de Guadalquivir 
Le banc de Guadalquivir, situé à des bathymétries comprises entre 800 et 1 300 m, 
représente le relief le plus important reconnu dans la zone d’étude (Figure  III-23). Il se 
caractérise par une forme circulaire avec, dans sa partie méridionale, la présence d’un dôme 
ovoïde très marqué dans la bathymétrie et fortement réflectif, allongé dans la direction 
ENE/WSW et culminant à plus de 800 m au dessus du fond de chenal de Guadalquivir. Le 
versant sud du banc montre, dans sa partie occidentale, une réflectivité élevée et des 
linéaments orientés parallèlement à l’axe du chenal de Guadalquivir. Sa partie orientale 
montre, en revanche, une réflectivité plus faible et un réseau important d’instabilités 
connectées entre elles et s’orientant parallèlement à la bordure méridionale du banc. La 
morphologie en « marche d’escalier » induite par ces instabilités suggère un mode de 
déstabilisation de cette partie du banc par érosion régressive (Figure  III-23A). 
 
Figure  III-23. Physiographie du banc du Guadalquivir et du drift de Bartolome Dias. I : 
bathymétrie EM300 ; II : imagerie EM300 ; III : profil bathymétrique. 
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II.3. Les zones à faible rugosité 
II.3.1. Le drift de Faro-Cadix 
Le drift de Faro-Cadix se situe dans la partie NE de la zone d’étude. Seule sa partie située 
entre les rides de Cadix et de Guadalquivir a fait l’objet d’une cartographie (Figure  III-24). Ce 
drift, caractérisé par une réflectivité moyenne est observé à une bathymétrie d’environ 580 m. 
Il présente une topographie plane, perturbée dans sa partie centrale par deux petites 
dépressions circulaires d’un diamètre inférieur à 200 m et profond d’environ 6 m interprétées 
comme des pockmarks. 
 
Figure  III-24. Physiographie du drift de Faro-Cadix. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300. 
 
II.3.2. Le drift d’Huelva 
Le drift d’Huelva, de forme allongé et globalement orienté NE/SW, est traversé par la ride 
de Guadalquivir, scindant ainsi ce corps en deux secteurs (Figure  III-25). 
 
Figure  III-25. Physiographie du drift d’Huelva. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300. 
Le secteur occidental, limité par les chenaux d’Huelva et de Guadalquivir, s’étend à des 
bathymétries d’environ 650 m. Caractérisé par une réflectivité moyenne et une morphologie 
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relativement plane, ce secteur culmine à environ 150 m au-dessus des fonds de chenaux 
d’Huelva et de Guadalquivir. Une réflectivité plus élevée est observée à l’approche des 
chenaux d’Huelva et de Cadix démontrant ainsi qu’une grande partie de cette zone est 
soumise à l’influence de la IMB et de la SMB. Le secteur oriental, quant à lui limité par les 
chenaux d’Huelva et de Cadix, culmine à environ 120 m au-dessus du fond de chenal 
d’Huelva. Cette zone se caractérise par une réflectivité moyenne, légèrement plus élevée à 
proximité des chenaux de Cadix et d’Huelva. Bien que la morphologie de cette partie du drift 
soit globalement plane, dans le détail elle se révèle légèrement irrégulière dans sa partie SE en 
raison de deux zones étroites orientées WNW/ESE à NW/SE. Ces deux zones sont couvertes 
de petites structures régulières interprétées comme des dunes (Figure  III-25). 
 
II.3.3. Le drift de Guadalquivir 
Le drift de Guadalquivir s’étend à des bathymétries comprises entre 800 et 1 200 m sur une 
pente régionale d’environ 0,6° à vergence Est (Figure  III-26). Culminant à environ 250 m au-
dessus des fonds de chenaux de Cadix (CC, Figure  III-26) et de Guadalquivir (CG, Figure 
 III-26), il est ceinturé par ces derniers et par la ride de Guadalquivir (RG, Figure  III-26). 
 
Figure  III-26. Physiographie du drift de Guadalquivir. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300 ; CC : chenal de Cadix ; CG : chenal de Guadalquivir ; RG : ride de Guadalquivir. 
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Le drift est caractérisé par une réflectivité moyenne, à l’exception de ses parties NW et S 
qui présentent une réflectivité plus faible en raison de la présence de dépôts de débordement 
liés aux parties non chenalisées de la PMB et la SMB. La morphologie du drift est 
globalement plane à l’exception d’un sillon orienté E/W de 50 m de profondeur, 1 500 m de 
large et 7 km de long caractérisé dans sa partie amont par un relief présentant une réflectivité 
élevée et interprété comme un affleurement de la ride de Guadalquivir. A l’Ouest, un 
escarpement orienté ENE/WSW à WNW/ESE de 60 m d’élévation s’étendant sur une 
douzaine de kilomètres de long vient également entailler le drift. 
 
II.3.4. Le drift de Bartolome Dias 
Le drift de Bartolome Dias, cartographié uniquement dans sa partie méridionale, s’étend au 
Nord du banc de Guadalquivir à des bathymétries comprises entre 500 et 900 m (Figure 
 III-23). Il se caractérise par une topographie plane, une pente faible (0,6°) à pendage vers 
l’Ouest, et une réflectivité moyenne. 
 
II.4. La levée contouritique géante 
La levée contouritique géante se situe à l’Ouest du chenal principal de la MOW (CPM, 
Figure  III-27) et au Sud du chenal de Cadix (CC, Figure  III-27). Elle s’étend à des 
bathymétries comprises entre 650 m et 1 300 m sur une pente régionale à vergence NE/SW à 
ENE/WSW passant de 0,65° au Nord du chenal de Gil Eanes (CGE, Figure  III-27) à 1,1° au 
Sud de ce dernier. Cette zone, disséquée par la plupart des chenaux secondaires décrits 
auparavant, présente une morphologie très irrégulière, en particulier dans les zones bordant le 
chenal principal de la MOW et les chenaux de Cadix et de Gil Eanes. Cette morphologie 
accidentée est responsable d’une réflectivité hétérogène, particulièrement faible à proximité 
des chenaux, et moyenne dans le reste de la levée. 
La ride sableuse longitudinale (RSL, Figure  III-27), zone située au Sud du chenal de Gil 
Eanes, culmine à 80 m au-dessus du fond du chenal principal de la MOW. Elle montre un 
réseau dense de structures plus ou moins circulaires, formant des dépressions d’environ 
0,3 km2 reliées à des instabilités (I1, Figure  III-27A), et de structures plus petites globalement 
rectilignes et orientées NNE/SSW interprétées comme des dunes (D1, Figure  III-27A). Ces 
dunes, de 6 à 10 m d’amplitude et de 250 à 350 m de longueur d’onde évoluent à l’Ouest de 
6°59’W vers des ondulations plus grandes orientées NNE/SSW d’une quinzaine de mètres 
d’amplitude et de 600 m environ de longueur d’onde (D2, Figure  III-27A) qui disparaissent 
aux alentours de 7°06’W en raison d’une inversion de la pente locale. Il faut néanmoins 
pondérer ces interprétations car, à cette échelle d’observation, il est fréquent d’observer en 
domaine marin une convergence morphologique entre les instabilités gravitaires et les dunes 
sédimentaires (Faugères et al., 2002). 
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Figure  III-27. Physiographie de la levée contouritique géante. I : bathymétrie EM300 ; II : 
imagerie EM300 ; A-B-C-D-E : détails bathymétriques ; CC : chenal de Cadix ; CGE : 
chenal de Gil Eanes ; CPM : chenal principal de la MOW ; D1, D2, D3, D4 : dunes ; I1, I2, 
I3 : instabilités ; I3G : instabilité en forme de goulot ; M2 : méandre du chenal de Gil Eanes ; 
P : pockmarks ; RSL : ride sableuse longitudinale ;Si1, Si2 : sillons ; Z : zones étroites et 
allongées couvertes de structures parallèles entre-elles. 
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La zone située au Nord du chenal de Gil Eanes culmine quant à elle à 40 m au-dessus du 
fond du chenal principal de la MOW. Cette zone présente des structures généralement infra-
kilométriques et de formes variées. Certaines de ces structures semblables à de petites 
ondulations s’agencent entre-elles pour former des zones étroites (< 1 km) d’orientation 
NNW/SSE à WNW/ESE et s’étendant sur une distance comprise entre 2 et 4 km (Z, Figure 
 III-27B). Une partie de ces trains d’ondulations est associée à des bordures ou des extrémités 
de chenaux, l’autre partie s’observe sur le reste de la levée contouritique géante sans 
association avec des structures particulières. 
Au Sud du chenal de Gil Eanes et à l’Ouest de 7°10’W, les irrégularités topographiques 
observées se mettent en place sur une pente locale de 1,3° à vergence NE. Ces structures 
majoritairement rectilignes sont symétriques et orientées perpendiculairement à l’axe du 
chenal situé en amont du méandre M2 (D3, Figure  III-27C). Cette orientation suggère que ces 
irrégularités représentent des dunes construites par débordement d’une partie des écoulements 
chenalisés dans le chenal de Gil Eanes. Ces dunes montrent des amplitudes et des longueurs 
d’onde respectivement de 10 à 20 m et de 300 à 700 m. 
Une vaste zone d’ondulations bathymétriques de forme triangulaire est mise en évidence 
sur le flanc nord du chenal de Gil Eanes entre 7°14’W et 7°29’W (D4, Figure  III-27D). Ces 
ondulations symétriques, orientées NE/SW à NNE/SSW, se mettent en place sur une pente 
locale de 0,6° à vergence SE. Elles se caractérisent par des amplitudes de 40 m et des 
longueurs d’onde de 600 m. Ces structures sont interprétées comme des dunes construites 
sous l’action conjuguée des écoulements débordant sur le flanc nord du Gil Eanes et de la 
partie de la MOW s’écoulant sur la levée contouritique géante. L’action de cette partie de la 
MOW est en effet mise en évidence à une vingtaine de kilomètres au SE par l’édification du 
champ de dunes D2 (Figure  III-27A). 
La bordure septentrionale de la levée contouritique géante présente des structures 
asymétriques situées dans la continuité de l’axe du chenal de Cadix avant que celui-ci ne 
bifurque vers le NW (Figure  III-27E). Ces structures, interprétées comme des instabilités (I3, 
Figure  III-27E), d’orientation NE/SW à NNE/SSW, montrent généralement une forme courbe 
avec parfois l’observation d’une morphologie en « goulot » (I3G, Figure  III-27E). Au Sud et à 
l’Est de cette zone, deux sillons légèrement arqués de plus de 12 km de long, convexes vers le 
Sud et évasés à leur extrémité occidentale, entaillent la levée sur plus de 150 m de profondeur 
(Si1 et Si2, Figure  III-27E). 
 
II.5. Les bassins intra-pente 
La zone cartographiée à l’Ouest de la levée contouritique géante présente une réflectivité 
moyenne à faible et s’étend à des bathymétries comprises entre 1 300 m et 2 100 m (Figure 
 III-28). Présentant une pente moyenne de 0,65° à vergence ENE, cette zone se caractérise par 
de nombreuses dépressions de 5 à 20 km2 limitées entre-elles par des bordures plus ou moins 
escarpées atteignant localement 160 m d’élévation. Ces dépressions présentent une forme 
circulaire à ovoïde dont les grands axes s’orientent selon une direction préférentielle NE/SW à 
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NNE/SSW. Elles sont caractérisées pour la plupart par un fond plat et sont moins vastes 
(5 km2) et mieux marquées topographiquement dans la partie septentrionale de la zone. Deux 
hypothèses sont proposées pour expliquer la formation de ces petits bassins : 1) l’orientation 
de ces structures dans le sens de la pente suggère une succession de grands glissements ; 2) la 
présence de la ride de Guadalquivir dans la continuité amont des bassins les plus marqués 
suggère, quant à elle, un lien avec un diapirisme intense qui s’exprimerait sous la forme de 
reliefs rectilignes. La partie méridionale de la zone, montrant des bassins plus vastes (20 km2) 
et moins marqués topographiquement présente également deux entailles étroites de plus de 
20 km de long et orientées E/W (L1 et L2, Figure  III-28). 
 
Figure  III-28. Physiographie des bassins intra-pente. I : bathymétrie EM300 ; II : imagerie 
EM300 ; L1, L2 : entailles. 
CHAPITRE 3. Le système actuel 
- 104 -  Hanquiez-2006 
II.6. Les volcans de boue 
L’analyse détaillée de la bathymétrie permet de mettre en évidence 45 structures côniques 
formant un relief plus ou moins marqué à la topographie (Figure  III-29). 
 
Figure  III-29. Localisation des structures coniques d’échappement de fluides reconnues dans 
la partie orientale du Golfe de Cadix. Les triangles représentent les structures reconnues 
auparavant dans la littérature et les ronds les structures nouvellement identifiées dans ce 
travail. En rouge : volcans de boue avec des brèches boueuses sulfurées ; en bleu : diapirs de 
boue à cheminées de carbonates dérivés d’hydrocarbures ; en blanc : autres structures en 
dôme. 
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Vingt d’entres-elles déjà reconnues auparavant, ont été interprétées comme des volcans et 
diapirs de boue (Mazurenko et al., 2002 ; Díaz-del-Río et al., 2003 ; Mazurenko et al., 2003 ; 
Pinheiro et al., 2003 ; Somoza et al., 2003 ; Leon et al., 2006). Toutes ces structures, plus 
fréquemment observées à proximité et le long de la ride de Guadalquivir ainsi qu’au sein de la 
levée contouritique géante et de la zone des bassins intra-pente, témoignent d’une activité 
tectonique importante dans l’ensemble du Golfe. 
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II.7. Résumé des principaux résultats 
 La partie amont du chenal principal de la MOW présente une morphologie accidentée 
soulignée par de nombreux sillons et affouillements évoluant, dans la partie centrale et 
aval du chenal, vers des dunes à crêtes uni et bidirectionnelles. 
 Les chenaux de Gil Eanes, Huelva et Diego Cao montrent un profil transverse 
asymétrique caractérisé par un flanc droit abrupt. Le chenal de Cadix présente quant à 
lui une incision plus marquée et une morphologie de son flanc droit en marches 
d’escalier en bordure du drift d’Huelva. 
 Seuls les chenaux secondaires localisés au sud du chenal de Gil Eanes sont connectés 
au chenal principal de la MOW. Les chenaux les plus méridionaux sont surélevés par 
rapport au thalweg de ce dernier. 
 Les chenaux d’Aveiro, de Lolita et de Tasyo sont pourvus de lobes à leur terminaison. 
 Les rétrécissements observés le long de la plupart des chenaux s’accompagnent d’un 
approfondissement de ces derniers et, généralement, de l’apparition d’affouillements, 
d’affleurements rocheux et de linéaments parallèles à l’axe des chenaux. 
 Les reliefs tectoniques modifient le tracé des chenaux (direction, nombre de branches) 
et la nature des figures sédimentaires caractérisant leur thalweg. La partie occidentale 
des rides diapiriques présente des vallées marginales qui, dans le cas de la ride de 
Guadalquivir, sont dissociées par le passage des chenaux de Guadalquivir et d’Huelva. 
 Les drifts sont caractérisés par une morphologie plane. 
 La MOW circule sur la levée contouritique géante et sur les drifts d’Huelva (IMB et 
SMB) et de Guadalquivir (PMB et SMB). La partie occidentale du chenal de 
Guadalquivir accueille à la fois la PMB et la SMB. 
 La levée contouritique géante présente de nombreuses instabilités, plus fréquentes en 
bordure du chenal principal de la MOW et des chenaux de Cadix et de Gil Eanes. Des 
dunes construites par le débordement de la MOW et/ou des écoulements chenalisés 
dans le chenal de Gil Eanes sont également mises en évidence dans le secteur 
méridional de la levée. Le secteur septentrional présente, quant à lui, des dépressions 
en croissant associées en partie avec les bordures et les extrémités des chenaux 
secondaires. 
 Des instabilités, dont la morphologie suggère une mise place par érosion régressive, 
sont mises en évidence à proximité de la ride de Cadix et du banc de Guadalquivir. 
 Les bassins intra-pente sont mieux marqués topographiquement et moins vastes à 
l’approche de la ride de Guadalquivir. 
 La zone d’étude se caractérise par de nombreux volcans de boue et quelques structures 
de type pockmarks essentiellement localisés le long de la ride de Guadalquivir et au 
sein de la levée contouritique géante et des bassins intra-pente. 
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III. IMPACT DE LA MOW SUR LA DISTRIBUTION SEDIMENTAIRE ACTUELLE 
III.1. Analyse des faciès sismiques Chirp 
III.1.1. Introduction et faits marquants 
Cette étude s’appuie sur une analyse détaillée de la sismique très haute résolution Chirp. 
Dix écho-types organisés en trois classes principales sont proposés pour définir la partie 
orientale du Golfe de Cadix : (1) les échos distincts ou lités, (2) les échos indistincts ou 
prolongés, et (3) les échos ondulés ou hyperboliques. A l’échelle régionale, ces écho-types 
traduisent des processus contouritiques bien distincts qu’il est possible de regrouper dans 
quatre provinces : 
 le chenal principal de la MOW, province de haute énergie caractérisée par une 
diminution de la vitesse de la MOW vers le Nord et l’Ouest ; 
 la province des rides diapiriques et des chenaux, zone où la MOW se caractérise par 
des vitesses importantes. Les sédiments grossiers y sont confinés et transportés 
principalement par la SMB ; 
 la levée contouritique géante, zone caractérisée par une diminution de l’énergie et de la 
compétence de la MOW vers l’Ouest. La sédimentation est plus grossière à la 
périphérie septentrionale et orientale de cette zone, conséquence directe du 
débordement de la MOW et de la SMB ; 
 la province des bassins intra-pente et des secteurs entre les chenaux, environnements 
de faible énergie où la vitesse et la compétence de la MOW sont faibles. 
Suite aux nombreux progrès techniques réalisés dans l’acquisition de données acoustiques 
depuis les deux dernières décennies, cette étude ouvre également la voie à la mise en place 
d’une nouvelle classification générale des écho-faciès indispensable à la compréhension des 
processus sédimentaires régissant la sédimentation en domaine marin profond. 
Ce travail est présenté sous la forme d’une note soumise en octobre 2006 à Geo-Marine 
Letters. 
 
N.B. : une figure synthétique est présentée à la fin de ce chapitre (Figure III-30, p. 146) afin 
de faciliter la comparaison des différents résultats obtenus à partir de l’analyse des faciès 
sismiques Chirp (Note 1) et des faciès acoustiques EM300 et SAR (Note 2). 
 
III.1.2. Note 1 : « Chirp echo characters of the surficial sediments in the eastern Gulf of 
Cadiz (NE Atlantic) » 
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ABSTRACT 
The Gulf of Cadiz, located in the eastern part of the North Atlantic Ocean, undergoes the 
influence of a strong, warm, and saline current called the Mediterranean Outflow Water 
(MOW). At present, the MOW controls the sedimentation on the Iberian and Portuguese 
continental slopes. 
New very high resolution seismic Chirp data acquired during the CADISAR cruise provide 
information about the MOW pathway in the Gulf of Cadiz. Ten echo types are observed and 
classified into three major classes: (1) distinct or layered echoes, (2) indistinct or prolonged 
echoes, and (3) hyperbolic or wavy echoes. A relationship is observed between the echo types 
and the coarse-grained sediments in cores. Types and distribution of echo character 
throughout the study area first reveal the importance of contour current-dominated 
depositional processes, then reflect the dispersal of coarse-grained sediments, and finally 
show the impact of the seafloor morphology on the MOW dynamics in the eastern part of the 
Gulf of Cadiz. 
 
1. INTRODUCTION 
The Gulf of Cadiz is located in the Northeast Atlantic Ocean, south of the Iberian 
Peninsula, just west of the Strait of Gibraltar (Figure 1). Present day circulation in the Gulf of 
Cadiz is directed by exchanges between the Atlantic Inflow (Nelson et al., 1999) and the 
Mediterranean Outflow Water (MOW; Madelain, 1970). The MOW is a very saline (38 g l-1) 
and warm (13 °C) deep current (Ambar and Howe, 1979) flowing from the southeast to the 
northwest along the middle slope below the Atlantic waters and above the North Atlantic 
Deep Water (Zenk, 1975). Just passed the Strait of Gibraltar, the MOW flows westward with 
velocity larger than 2.5 m s-1 (Meincke et al., 1975). Under the influence of the Coriolis force, 
the MOW is deflected northwestward at depth between 300 and 1 500 m (Madelain, 1970). 
During its pathway, the MOW velocity decreases as far as 0.2 m s-1 off Cape St. Vincent 
(Johnson et al., 2002). West of 06°20’W the MOW divides into two main branches 
(Madelain, 1970), the Mediterranean Upper Water (MUW in Figure 1) and the Mediterranean 
Lower Water (MLW in Figure 1). The Mediterranean Upper Water is a geostrophic current 
flowing between 300 and 600 m water depth. It is not affected by the seafloor morphology 
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and follows a northerly path, bending westward along the Spanish and Portuguese continental 
slopes. The Mediterranean Lower Water is an ageostrophic current flowing between 600 and 
1 500 m water depth. It is perturbed by the seafloor morphology (Nelson et al., 1993), causing 
the formation of three minor flows (Madelain, 1970): the Intermediate (IMB in Figure 1), 
Principal (PMB in Figure 1) and Southern (SMB in Figure 1) MOW branches. 
 
Figure 1. Map of the Gulf of Cadiz showing the general MOW pathway (grey area); black 
dotted arrows indicate MOW direction; black arrows indicate Atlantic Inflow direction; IMB: 
Intermediate MOW Branch; MLW: Mediterranean Lower Water; MUW: Mediterranean 
Upper Water; MMB: Main MOW Branch; PMB: Principal MOW Branch; SMB: Southern 
MOW Branch (modified from Madelain, 1970 and Hernández-Molina et al., 2003). 
 
The MOW is responsible for sedimentation on the continental slope of the Gulf of Cadiz 
(Hernández-Molina et al., 2003). Around the Strait of Gibraltar, high velocity of MOW 
deposits sand patches, sand ribbons, and sand waves (Habgood et al., 2003; Kenyon and 
Belderson, 1973). Distally, the low MOW velocity allows the construction of large contourite 
drifts (Faugères et al., 1985; Stow et al., 1986). These drifts are composed essentially of 
thoroughly bioturbated, fine-grained sedimentary stacked sequences called contourites 
(Gonthier et al., 1984). The construction of the drifts is cyclic, being controlled by climatic 
and eustatic oscillations (Llave et al., 2001; Vergnaud-Grazzini et al., 1989). 
This paper presents a MOW circulation pattern derived from the analysis of new very high 
resolution seismic Chirp data. This study shows the evolution of the different MOW branches 
across the eastern part of the Gulf of Cadiz and the determining impact of the seafloor 
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morphology on the MOW pathway. Due to recent technical improvements in acoustic 
facilities, we propose a new acoustic facies classification. 
 
2. MATERIAL AND METHODS 
The data presented in this paper were collected during the CADISAR cruise on the RV Le 
Suroît in August 2001 (Figure 2). Swath bathymetry was acquired using a SIMRAD EM300 
multibeam echosounder. This system operates at a main frequency of 32 kHz, with 135 
beams, which allows maximum coverage angle of 140° in marine environments characterized 
by 20 to 4 000 m water depths. A morpho-bathymetric interpretation of the study area is 
available in Mulder et al. (2003). 
 
Figure 2. Location of sub-bottom sounder profiles (black lines) and bathymetric chart of the 
area mapped during the CADISAR cruise (see location in Figure1). Isobath interval is 50 m 
(grey lines). Stars are the locations of the core sites used in this study. 
 
The TRITON ELICS sub-bottom sounder was used to study upper sediment layers. This 
equipment acquires a very high resolution seismic using the Chirp mode. This system 
operates at a 2 to 5 kHz interval frequency and allows a 75 m signal penetration and a 0.75 m 
vertical resolution. 
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Five Kullenberg piston cores were used to reveal the sediment grain size and characterize 
the seismic echo facies. In addition, two long Calypso piston cores acquired during the 
IMAGES-5/GINNA cruise on the RV Marion Dufresne II in September 1999 were used. 
 
3. RESULTS 
3.1. Seafloor morphology 
The area mapped during the CADISAR cruise covers a 17 000 km2 zone (Figure 3). It 
extends between 300 and 1 900 m water depth and presents a southwest dipping regional 
slope lower than 1°. The morpho-structural terminology seen in Figure 3 is based on 
Hernández-Molina et al. (2003) and Mulder et al. (2003). 
 
Figure 3. Illuminated, grey-shaded 3D perspective view of the area mapped during the 
CADISAR cruise based on EM300 multibeam echosounder. CC: Cadiz Contourite Channel; 
CL: Giant Contouritic Levee; CR: Cadiz Ridge; DCC: Diego Cao Contourite Channel; GB: 
Guadalquivir Bank; GC: Guadalquivir Contourite Channel; GEC: Gil Eanes Channel; GR: 
Guadalquivir Ridge; HC: Huelva Contourite Channel; LMV: Lolita Mud Volcano; MMC: 
Main MOW Channel; PB: ponded basins; SC: secondary channels; SPMV: St. Petersburg 
Mud Volcano. 
 
The study area is characterized by the circulation of the different MOW branches, which 
are drained by four major channels: (1) The Main MOW Channel (MMC in Figure 3) 
channelling the Main MOW Branch (MMB in Figure 1), (2) the Cadiz Contourite Channel 
(CC in Figure 3) draining the Southern MOW Branch (SMB in Figure 1), (3) the Huelva (HC 
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in Figure 3) and Diego Cao (DCC in Figure 3) contourite channels channelling the 
Intermediate MOW Branch (IMB in Figure 1), and (4) the Guadalquivir Contourite Channel 
(GC in Figure 3) draining the Principal MOW Branch (PMB in Figure 1). The Mediterranean 
Upper Water flows northward between 500 and 800 m water depth, in the northeastern part of 
the study area. 
South of the Cadiz Contourite Channel and west to the Main MOW Channel, the seafloor 
morphology shows an irregular topography, due to numerous failure scars. This zone is 
interpreted by Mulder et al. (2003) as a Giant Contouritic Levee (CL in Figure 3) built by the 
overflow of a part of the Main MOW Branch. Secondary channels (SC in Figure 3) are 
present to the surface of this sedimentary levee (Habgood et al., 2003). The most important 
channel (the Gil Eanes Channel of Kenyon et al., 2000; GEC in Figure 3) crosses this 
sedimentary accumulation and drains downslope a part of the MOW. Just west of the Giant 
Contouritic Levee, the seafloor is characterized by small ponded basins (PB in Figure 3), 
relics of ancient giant instabilities (Mulder et al., 2003). Upward motion of deep fluid is 
indicated by the Lolita (Somoza et al., 2003; LMV in Figure 3) and St. Petersburg (Kenyon et 
al., 2000; SPMV in Figure 3) mud volcanoes. 
The northern part of the study area is characterized by topographic highs and lows (the 
Guadalquivir and Cadiz diapiric ridges and the Guadalquivir Bank, GR, CR, GB in Figure 3). 
The NNE/SSW orientated ridges correspond to early to late Miocene blue marl diapirs and 
collapse structures due to the dissolution of Triassic evaporites (Maldonado et al., 1989). 
 
3.2. Classification of echoes 
In this study, we focus on the twenty first milliseconds TWTT just below the seafloor. The 
Chirp sub-bottom sounder data allow to define ten acoustic facies. Each acoustic facies is 
described on the basis of clarity, lateral continuity and geometry of the bottom and subbottom 
echoes. These echoes are classified into three major classes (I, II and III in Table 1): 
(1) distinct or layered echoes (types I-1 and I-2), (2) indistinct or prolonged echoes (types II1 
to II3), and (3) hyperbolic or wavy echoes (types III-1 to III-5). 
 
3.2.1. Distinct or layered echoes (I) 
Echo types I-1 and I-2 have very similar acoustic characteristics. Both are characterized by 
an acoustically transparent mass under the bottom echo. When this layer thickness was 
superior to 10 ms TWTT, the echo type was labelled as echo type I-2, in order to obtain a 
more detailed echo facies distribution. 
Echo type I-1 shows a sharp and continuous bottom echo with multiple parallel or 
subparallel subbottom reflectors (Table 1). The surface echo shows both smooth and wavy 
topography with amplitude and wavelength reaching 150 and 6 000 meters, respectively. This 
echo type is the most common echo. In cores, it corresponds with decimetric to metric beds of 
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homogeneous bioturbated silty-clayey mud and decimetric to metric silty-rich layers 
(Table 2). 
Echo type I-2 is characterized by a sharp and continuous bottom echo (Table 1). The 
distinct, continuous and parallel subbottom reflectors are overlain by a thick acoustically 
transparent mass (up to ten meters) with rare and diffuse internal reflectors. The surface echo 
shows a nearly flat morphology with a mean slope that does not exceed one degree. In cores, 
echo type I-2 corresponds with decimetric to metric beds of bioturbated silty-clayey mud and 





























































Type III-3Type III-2Type III-1
Type III-4 Type III-5
 
Table 1. Classification of echo types identified on Chirp echograms in the study area. 
 
3.2.2. Indistinct or prolonged echoes (II) 
Echo types II-1, II-2 and II-3 have similar internal acoustic characteristics. The prolonged 
character of the bottom echo hinders the possible presence of subbottom echoes and makes 
difficult the subjacent acoustic signal interpretation. 
Echo type II-1 shows a continuous and semi prolonged clear bottom echo (Table 1). The 
subbottom echoes are relatively continuous and diffuse. The surface echo shows both smooth 
and wavy topography with amplitude and wavelength of 100 and 5 000 meters, respectively. 
In cores, echo type II-1 corresponds with diverse sedimentary assemblages (Table 2). 
Nevertheless, unlike the echo type I-1 and I-2, apparition of many centimetric to decimetric 
silty-sandy layers could be observed. 
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Echo type II-2 is characterized by a prolonged and continuous bottom echo without 
subbottom reflector (Table 1). The surface echo shows a rough morphology. In cores, echo 
type II-2 corresponds with massive coarse sandy to gravely sediments (Table 2). 
Echo type II-3 shows a prolonged and irregular bottom echo without subbottom reflector 
(Table 1). Frequently, the bottom echo shows irregular hyperbolae with varying vertex 
elevation above the seafloor. These hyperbolae have maximum amplitude of 50 meters and a 










MD9923-41 (19.4 m long )
MD9923-38 (20.4 m long )
CADKS04 (6.2 m long )
CADKS02 (2.6 m long )
CADKS05 (0.8 m long )
CADKS03 (3.1 m long )
CADKS01 (2.7 m long )
Bioturbated silty-clayey mud (10-150 cm thick); silty and fine sand settlings (10-50 cm thick).
Coarse to gravely massive sand.
Bioturbated silty-clayey mud; silty settlings (a few centimeters thick).
Bioturbated silty-clayey mud (10-350 cm thick); silty settlings (from few centimeters to 120 cm thick).
Bioturbated silty-clayey mud (10-500 cm thick); silty settlings (from few centimeters to 400 cm thick).
Fine to coarse massive sand.
Medium massive sand.
 
Table 2. Sedimentary features of echo types in cores. See location of cores in Figure 2. 
 
3.2.3. Diffraction hyperbolae or wavy echoes (III) 
Echo types III-1, III-2, III-3, III-4 and III-5 have similar surface acoustic characteristics. 
Presence of a more or less thick hyperbola system on the seafloor hinders the possible 
presence of subbottom echoes and makes difficult the subjacent acoustic signal interpretation. 
Echo type III-1 is characterized by numerous irregular overlapping hyperbolae with 
varying vertex elevation above the seafloor without subbottom reflector (Table 1). The 
hyperbolae amplitude and wavelength range from 30 to 150 meters and 40 to 150 meters, 
respectively. Each hyperbola shows a transparent subbottom echo evolving to a prolonged 
subbottom echo when the waves stack. In cores, echo type III-1 corresponds with beds of 
bioturbated silty-clayey mud and centimetric silty-rich layers (Table 2). 
Echo type III-2 shows dense regular overlapping hyperbolae with little varying vertex 
elevation above the seafloor without subbottom reflector (Table 1). The hyperbolae amplitude 
ranges from 10 to 80 meters and their wavelength is in the range of 100 meters. Each 
hyperbola shows a transparent subbottom echo transforming in a prolonged subbottom echo 
when the waves stack. 
Echo type III-3 shows regular overlapping hyperbolae with little varying vertex elevation 
above the seafloor without subbottom reflector (Table 1). The hyperbolae amplitude ranges 
from 40 to 100 meters and their wavelength is about 400 meters. Each hyperbola shows a 
transparent subbottom echo becoming prolonged when the waves stack. In cores, echo type 
III-3 is constituted of massive fine to coarse sand (Table 2). 
Echo type III-4 shows numerous regular overlapping hyperbolae with vertices tangent to 
the seafloor without subbottom reflector (Table 1). The hyperbolae amplitude and wavelength 
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are 10 and 50 meters, respectively. Due to the small amplitude and wavelength of the 
hyperbolae, the acoustic signal shows a semi-prolonged bottom echo. In cores, echo type III-4 
is associated with massive medium sand (Table 2). 
Echo type III-5 shows numerous regular overlapping hyperbolae with vertices tangent to 
the seafloor (Table 1). The hyperbolae amplitude ranges from 5 to 10 meters and their 
wavelength is close to 20 meters. The small amplitude and wavelength of the hyperbolae 
generate a semi-prolonged bottom echo. Nevertheless, numerous distinct and continuous 
subbottom reflectors parallel or subparallel to the seafloor are observed. Echo type III-5 is the 
less commonly echo. 
 
4. DISCUSSION 
From the Chirp profiles acquired during the CADISAR cruise, the three major categories 
of echo character defined in the eastern part of the Gulf of Cadiz reveal a great diversity in the 
acoustic nature of the seafloor (Figure 4). They appear clearly related to particular 
morphological settings and sedimentary nature, and characterize specific sedimentary 
processes. A description and an interpretation of each echo facies as well as their relationship 
with the previous 3.5 kHz classification of Damuth and Hayes (1977) and Chirp classification 
of Lee et al. (2002) are given in Table 3. 
 
Figure 4. Echo distribution map of the eastern part of the Gulf of Cadiz. See text for 
significance of echo types. 
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Table 3. Description, interpretation, and relationship with previous works of echo types found 
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4.1. The high energy environments 
The wavy and prolonged echoes observed along the Main MOW Channel (Figure 4) are 
related to the undifferentiated MOW flow. Upstream, echo type II-2 reflects dominance of 
coarse-grained sediments on the seafloor (Table 2). According to echo type IIB of Damuth 
and Hayes (1977) and echo type I-1 of Lee et al. (2002), echo type II-2 is related to turbidite 
deposits in deep-sea marine environments, such as coarse-grained sediments flooring 
submarine channels. In the study area, the existence of echo type II-2 is related to contour 
current coarse deposits. Presence of echo type III-2, III-3 and III-4 downstream of the Main 
MOW Channel (Figure 4) also shows action of the Main MOW Branch northwestward. 
According to echo types IIIC and IIID of Damuth and Hayes (1977), echo types III-2, III-3, 
and III-4 correspond with regularly spaced erosional/depositional bedforms. Furthermore, 
echo types III-2 and III-4 have already been associated with activity of contour-current 
(Baraza et al., 1999; Damuth and Hayes, 1977; Jacobi, 1982). The sandy nature of the 
seafloor along the Main MOW Channel suggests strong bottom currents. However, the 
transition of a gravelly flat to a sandy bedforms area shows a northward decrease of the MOW 
velocity. 
Northward of the Main MOW Channel, the large irregular hyperbolae of echo type II-3 
reveal the rugged morphology of the Cadiz and Guadalquivir ridges (Figure 4). The 
hyperbolic signature of echo type II-3 shows outcrops, according to the interpretation of echo 
type IIIA of Damuth and Hayes (1977), III-1 of Lee et al. (2002) and D of Kuhn and Weber 
(1993). When the tectonic structures are present, around 36°15’N/07°15’W, a southwestward 
bend of the Southern MOW Branch is observed. The disappearance of the tectonic alignments 
around 36°05’N/07°40’W and the effect of the Coriolis force involve a northwestward curve 
of the Southern MOW Branch. The distribution of echo type II-3 along the Cadiz Contourite 
Channel (Figure 4) also shows the influence of the Guadalquivir Ridge on the MOW 
pathway. Similar to what happened in the Main MOW Channel, presence of echo types II-3 
along the Cadiz Contourite Channel suggests high velocities of the Southern MOW Branch. 
In addition, the disappearance of echo type III-3 just after the upstream bend (Figure 4) 
suggests an acceleration of the Southern MOW Branch at this location. 
Compared to the prolonged echo types along the path of the Southern MOW Branch, 
layered echo types are mainly observed along the Intermediate and Principal MOW branches. 
Echo type I-1 along the Huelva and Guadalquivir Contourite channels (Figure 4) suggests 
very fine-grained deposits and thus a low competency of the Intermediate and the Principal 
MOW branches, respectively. However, the truncation of deposits outcropping on the seafloor 
along the east part of the Guadalquivir Contourite Channel suggests a strong erosive power of 
the upstream part of the Principal MOW Branch. Moreover, echo type II-2 along the west part 
of the Guadalquivir Contourite Channel (Figure 4) suggests an acceleration of the 
downstream part of the Principal MOW Branch. The reduction of the flowing section and the 
slope break around 36°25’N/07°40’W explain this velocity increase of the Principal MOW 
Branch. Echo type II-2 around the Diego Cao Channel (Figure 4) either shows an acceleration 
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of the Intermediate MOW Branch or the presence of southward orientated gravity processes 
between the Diego Cao and Guadalquivir Contourite channels. 
 
4.2. The low energy environments 
Most of the prolonged and wavy echo types testify to high energy environments. In the 
study area, three others echo types (I-1, I-2 and II-1) indicate more quiet depositional 
conditions throughout the better signal penetration. Echo type IB of Damuth and Hayes 
(1977) brings echo types I-1, I-2 and II-1 together. Nevertheless, the poor subbottom echo 
quality of echo type II-1 shows similarities with echo type IIA of Damuth and Hayes (1977). 
A pelagic/hemipelagic origin is favoured for these echo types (Damuth and Hayes, 1977; 
Gaullier and Bellaiche, 1998; Pratson and Laine, 1989). This interpretation is consistent with 
the main fine-grained nature of the sediments in our cores (Table 2). 
South of the Guadalquivir Contourite Channel and North of the Cadiz Contourite Channel, 
a lateral transition is observed between echo types I-1 and I-2 (Figure 4). The difference 
between these echo types lies in the thickness of the subbottom transparent echo. This 
transparent interval is more developed in echo type I-2 and therefore shows greater 
sedimentation rate. This assumption is confirmed for the 10 000 last years by the correlation 
between the MD9923-38 (echo type I-2) and the MD9923-41 (echo type I-1) cores (Mulder et 
al., 2002). These observations suggest a quiet deposit environment where the 
pelagic/hemipelagic sedimentation is few perturbed by the Principal and Southern MOW 
branches. 
Traces of echo type II-2 are observed in the ponded basin area, along their steep flanks 
(Figure 4). These small lenses of echo type II-2 and those found along the major MOW 
channels do not have the same meaning. In this case, the absence of the signal penetration of 
echo type II-2 does not reveals the signature of a sedimentary process but expresses a 
morphologic effect, due to the local steep flanks. Locally, traces of echo type II-1 in some 
trough (Figure 4) reflect existence of gravity processes down the basin flanks. 
 
4.3. The Giant Contouritic Levee 
In the study area, echo type III-1 is mainly associated with the north and east part of the 
Giant Contouritic Levee (Figure 4). Echo type III-1 is the surface expression of steep, very 
irregular relief. The hyperbolic signature of echo type III-1 is the result of the hummocky 
morphology established by the numerous failure scars, due to the shearing by overflow of the 
ageostrophic part of the MOW (Mulder et al., 2003). On the Giant Contouritic Levee, the 
northwestward and southwestward limits of echo type II-1 are situated around 1 300 and 1 
100 m water depth, respectively. The overflow of a part of the Southern MOW Branch on the 
northwest part of the Giant Contouritic Levee explains this difference of water depth. These 
observations suggest a decrease of the MOW velocity and a progressive take-off of the MOW 
from the seafloor, westward of the Giant Contouritic Levee. Distally, the presence of echo 
type I-1 is consistent with this interpretation (Figure 4). 
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In the southern part of the Giant Contouritic Levee, the Gil Eanes Channel shows a 
different acoustic signature. The Gil Eanes Channel is characterized by echo type III-3 
(Figure 4) which shows evidence of the circulation of a part of the energetic MOW along its 
floor. The presence of sandy bedforms and erosional grooves along the Gil Eanes Channel 
(Habgood et al., 2003) strengthens this interpretation. Echo type II-2 in the small channels 
north of the Gil Eanes Channel (Figure 4) also attests to a preferential pathway for coarse 
sediments from the upper to the lower slope. The disconnection between these channels and 
the Main MOW Channel and the lack of dynamics features along their floors suggest that 
these channels are presently inactive. 
 
4.4. The depositional lobes 
The sand patch observed downstream of the Cadiz Contourite Channel (Figure 4) 
corresponds to a depositional lobe (Habgood et al., 2003). This lobe is situated at 1 800 m 
water depth and not related to the Southern MOW Branch. Therefore, the origin of this 
depositional body is not contouritic. The formation of the sandy lobe results from the 
evolution of a gravity flow flowing down the channel south of the Lolita Mud Volcano. First, 
a sedimentary accumulation is produced when the Southern MOW Branch leaves the seafloor 
around 36°10’N/07°55’W and 1 500 m water depth. Second, the destabilization of the 
sedimentary pile due to overloading generates a gravity process. Due to the local slope and 
the presence of the Lolita Mud Volcano, the sedimentary load gravity current is directed 
southwestward. Finally, the loss of competence of the funnelled flow involves the deposit of 
the sandy lobe. 
The sand patch observed at 35°45’N/07°36’W (Figure 4) also corresponds to a 
depositional lobe (Habgood et al., 2003). This lobe is situated at 1 450 m water depth and 
shows that the Gil Eanes Channel is a primary conduit for sand transport towards the slope 
and deep basin. Nevertheless, the disappearance of the Gil Eanes Channel around 07°20’W 
and 1 200 m water depth does not support a contouritic origin for this lobe. 
 
4.5. Impact of the MOW on the sedimentary distribution 
A close relationship between echo types and the nature of sediments contained in cores 
(Table 2) exists. Cores from regions of echo types I-1 an I-2 contain minor amounts of silty 
layers. In contrast, in the region characterized by echo type II-1, silty layers are more frequent 
and apparition of fine sandy beds can be noted. Presence of these coarser sediments on the 
seafloor can explain the quality loss of underlying seismic signal in echo type II-1. Based on 
this review, the distribution of echo type II-1 currently reflects the distribution and the path of 
silty-sand sediments in the study area and completes the distribution pattern of coarse grained 
sediments deduced from distribution of echo types II-2, II-3, III-2, III-3 and III-4. 
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5. CONCLUSION 
Due to the technical improvement of the sub-bottom sounder since the two late decades, a 
new echo facies classification proves necessary to understand the sedimentary processes 
governing the deep sea sedimentation. This paper presents a new Chirp echo facies 
classification derived from the analysis of the very high resolution seismic Chirp, and Damuth 
and Hayes (1977) works. Three major categories of echo characters have been defined in the 
study area and can be subdivided into ten types. The ten echo types appear clearly related to 
particular morphological settings with specific sedimentary processes: 
(1) the high energy province corresponding to the Main MOW Channel where a northward 
and a westward decrease of the MOW velocity is observed; 
(2) the ridge and channel province where a morphologic impact of the seafloor on the 
MOW dynamics is deduced and high MOW velocities are observed; 
(3) the Giant Contouritic Levee showing the overflowing of the MOW and the westward 
decrease of the MOW energy and competence; 
(4) the inter channel and ponded basin areas characterized by a low energetic environment 
where the MOW velocity and competence are weak. 
The Chirp data allow to refine the circulation pattern of the MOW in the eastern part of the 
Gulf of Cadiz. The coarse-grained sediments are confined in the major MOW channels. The 
majority of sandy and silty sediments are transported essentially by the Main and Southern 
MOW branches. On the Giant Contouritic Levee, the more silty-sand sediments are located 
northward and eastward, due to the overflow of the Main and Southern MOW branches. The 
small sandy lobes at the mouth of the Southern MOW Branch and the Gil Eanes Channel 
appear to be formed by gravity processes. Finally, echo facies show the decrease of the MOW 
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III.2. Analyse des faciès acoustiques EM300 et SAR 
III.2.1. Introduction et faits marquants 
Cette étude s’appuie principalement sur une analyse détaillée de l’imagerie EM300 et SAR 
et propose notamment un schéma de la circulation actuelle de la MOW déduit de la 
granularité des sédiments et de l’orientation des figures sédimentaires observées dans la partie 
orientale du Golfe de Cadix. Cette étude détaille, complète et corrige les précédents modèles 
de sédimentation réalisés dans cette partie du Golfe (e.g., Kenyon et Belderson, 1973; 
Habgood et al., 2003; Hernández-Molina et al., 2006), et met en évidence : 
 de nombreuses cicatrices de glissement. Celles-ci sont omniprésentes dans les secteurs 
oriental et septentrional de la levée contouritique géante, zones soumises au 
débordement et à la circulation de la MOW et de la SMB ; 
 la diminution de la vitesse et de la compétence de la MOW vers le Nord et l’Ouest. 
Cette réduction s’accompagne d’un tri progressif des particules le long du trajet de cet 
écoulement ; 
 l’impact de la topographie sur la dynamique de la MOW. Les rides diapiriques forment 
un contrôle important sur l’orientation et l’intensité des différentes composantes de la 
MOW ; 
 la similitude entre la MOW et les courants tidaux. La MOW génère des figures 
sédimentaires qu’il est courant d’observer le long des plateaux continentaux ou au sein 
de baies et estuaires. 
Ce travail est présenté sous la forme d’une note soumise en octobre 2006 à Marine 
Geology. 
 
N.B. : une figure synthétique est présentée à la fin de ce chapitre (Figure III-30, p. 146) afin 
de faciliter la comparaison des différents résultats obtenus à partir de l’analyse des faciès 
sismiques Chirp (Note 1) et des faciès acoustiques EM300 et SAR (Note 2). 
 
III.2.2. Note 2 : « High resolution sedimentary analysis in the Gulf of Cadiz, Iberian 
margin » 
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ABSTRACT 
In the Gulf of Cadiz, the hydrodynamic process acting on particle transport and deposition 
is a strong density-driven bottom current caused by the outflow of the saline deep 
Mediterranean water at the Strait of Gibraltar: the Mediterranean Outflow Water (MOW). 
New high resolution EM300 multibeam echo sounder, deep-towed acoustic system SAR, very 
high resolution seismic and piston cores collected during the CADISAR cruise allow 
improving the understanding of the hydrodynamics of the MOW in the eastern part of the 
Gulf of Cadiz. Interpretation of data first allowed the recognition of various bedforms and 
erosive structures along the path of the MOW branches, and the identification of numerous 
gravity instabilities. The interaction between the MOW, the seafloor morphology and the 
force of Coriolis is presently the driving force of the sedimentary distribution pattern 
observed on the Gulf of Cadiz seafloor. 
Keywords: Gulf of Cadiz; Mediterranean Outflow Water (MOW); deep-towed SAR; 
sedimentary facies; instabilities. 
 
1. INTRODUCTION 
The Gulf of Cadiz is located between the Strait of Gibraltar (Spain) and the Cape St 
Vincent (Portugal). The Gulf is placed near the Eurasian and African plate boundary and 
submitted to complex tectonic processes (Maldonado and Nelson, 1999; Sartori et al., 1994; 
Srivastava et al., 1990). This tectonic activity is partly responsible for the formation of the 
diapiric ridges diverting the Mediterranean Outflow Water (MOW) pathway since the 
Quaternary (Nelson et al., 1993). 
Present day water circulation along the Gulf of Cadiz margin is controlled by the 
exchanges between the Atlantic Inflow surface current circulating as deep as 300 m (Mélières, 
1974), and the MOW bottom current flowing between 300 and 1500 m water depth 
(Madelain, 1970; Figure 1). The MOW is orientated E/W just west of the strait of Gibraltar 
with a velocity reaching 2.5 m s-1 (Boyum, 1967; Madelain, 1970). West of 6°20’W, the 
MOW is deflected northward and splits into two cores: (1) the Mediterranean Upper Water 
(MUW, Figure 1), a geostrophic current following a northerly path between 300 and 600 m 
water depth (Baringer and Price, 1999), and (2) the Mediterranean Lower Water (MLW, 
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Figure 1), an ageostrophic current flowing westwardly from the Strait of Gibraltar, at water 
depths ranging from 600 to 1500 m (Madelain, 1970). The MOW velocity decreases 
gradually down to 0.5 m s-1 on the middle slope (Kenyon and Belderson, 1973), and 0.2 m s-1 
off Cape St Vincent (Johnson et al., 2002; Meincke et al., 1975). 
 
Figure 1. Map of the Gulf of Cadiz showing the general MOW pathway (grey area); black 
dotted arrows indicate MOW direction; black arrows indicate Atlantic Inflow direction; IMB: 
Intermediate MOW Branch; MLW: Mediterranean Lower Water; MUW: Mediterranean 
Upper Water; MMB: Main MOW Branch; PMB: Principal MOW Branch; SMB: Southern 
MOW Branch (modified from Madelain, 1970 and Hernández-Molina et al., 2003). 
 
At about 7°W, the MLW splits into three branches (Intermediate/IMB, Principal/PMB and 
Southern/SMB; Madelain, 1970; Mélières, 1974), due to a complex bathymetry (Figure 2) 
previously described by Mulder et al. (2003). Five features are distinguished in this area: (1) 
the major channels with the Main MOW Channel (MMC, Figure 2) which drains the MUW 
and the MLW, the Cadiz Contourite Channel (CC, Figure 2) which drains the SMB, the 
Huelva Channel (HC, Figure 2) which drains the IMB, and the Guadalquivir Channel (GC, 
Figure 2) which drains the PMB; (2) the topographic highs composed of the Cadiz (CR, 
Figure 2), Donana (DR, Figure 2), Guadalquivir (GR, Figure 2) diapiric ridges, and the 
Guadalquivir Bank (GB, Figure 2); (3) the smooth areas composed of the Bartolome Dias 
(BDD, Figure 2), Faro-Cadix (FCD, Figure 2), Guadalquivir (GD, Figure 2) and Huelva (HD, 
Figure 2) drifts; (4) the Giant Contouritic Levee (CL, Figure 2) partly dissected by the Gil 
Eanes Channel (GEC, Figure 2) and by secondary channels (SC, Figure 2); and (5) the 
ponded basin area (PB, Figure 2). Around 1200 m and 1500 m water depth in the eastern and 
western parts of the Gulf, the MOW disconnects from the seafloor and becomes a water mass 
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intercalated between the deep and intermediate Atlantic waters (Hernández-Molina et al., 
2003). The progressive MOW velocity decrease leads to particle sorting and induces varied 
sedimentary bodies development along its path. In the most proximal part of Gibraltar, the 
main deposits are coarse-grained sediments with giant furrows, ribbons, and sand waves 
(Habgood et al., 2003; Kenyon and Belderson, 1973; Mulder et al., 2003) while, downstream, 
the fine-grained deposits built in silty-clayey contouritic drifts (Faugères et al., 1985a; 
Gonthier et al., 1984; Stow et al., 1986). 
 
Figure 2. High resolution EM300 illuminated color-shaded map of the area studied during 
the CADISAR cruise. BDD: Bartolome Dias Drift; CC: Cadiz Contourite Channel; CL: Giant 
Contouritic Levee; CR: Cadiz Ridge; c1 to c4: constriction points; DR: Donana Ridge; FCD: 
Faro-Cadiz Drift; GB: Guadalquivir Bank; GC: Guadalquivir Contourite Channel; GD: 
Guadalquivir Drift; GEC: Gil Eanes Channel; GR: Guadalquivir Ridge; HC: Huelva 
Channel; HD: Huelva Drift; MMC: Main MOW Channel; PB: ponded basins; SC: secondary 
channels; t: trench. 
 
Studies have been focussed on the sedimentary facies and processes on the Gulf of Cadiz 
continental slope for about forty years (e.g. Faugères et al., 1985b; Habgood et al., 2003; 
Heezen and Johnson, 1969; Hernández-Molina et al., 2003; Hernández-Molina et al., 2006; 
Kenyon and Belderson, 1973; Madelain, 1970; Mélières, 1974; Nelson et al., 1993; Nelson et 
al., 1999). In this paper, we present a new repartition pattern of the sediments in the eastern 
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part of the Gulf of Cadiz. The accuracy of the new acoustic data set allows, for the first time, 
a very high resolution characterisation of the seafloor (< 12.5 m) at a regional scale with, 
especially, the identification of numerous gravity instabilities, and demonstrates the close 
connection between the MOW, the Coriolis force and the seafloor morphology. 
 
2. MATERIAL AND METHODS 
The data presented in this paper were collected during the CADISAR Cruise on the RV 
‘Le Suroît’ in August 2001. Bathymetric (Figure 2) and acoustic imagery (Figure 3) data were 
acquired with a SIMRAD EM300 multibeam echosounder, system operating at a 32 kHz 
frequency. The spatial and vertical bathymetry resolution is 30 m   30 m and 2 m, 
respectively. The imagery spatial resolution is 12.5 m. EM300 imagery was completed by 
SAR imagery (Figure 3), a deep-towed multisensor geophysical tool. It is tracked at 100 m 
above the seafloor and works at a 180 kHz frequency. This system, used to calibrate the 
multibeam imagery, allows to acquire very high resolution data with a sidescan imagery 
resolution of 0.25 m. Seismic profiles were acquired from very high resolution sediment 
sounder operating at a frequency ranging between 2.5 and 3.5 kHz (CHIRP mode). The top of 
25 piston cores (Figure 3) were also used to reveal the sediment grain size and to interpret the 
acoustic imagery. 
 
Figure 3. High resolution EM300 and SAR acoustic imagery map of the area studied during 
the CADISAR cruise. Red numbers are core location. Boxes are SAR image location. 
CHAPITRE 3. Le système actuel 
- 128 -  Hanquiez-2006 
3. RESULTS 
3.1. Morpho-sedimentary facies 
3.1.1. Erosion facies (rocky facies) 
This facies is characterized by a high backscatter with medium to low backscatter 
lineaments of about fifty meters width and 1 to 15 km length (Table 1). It shows a prolonged 
bottom echo with no reflector below seafloor, and locally some large and irregular 
overlapping or single hyperbolae with widely varying vertex elevations above the seafloor. 
This echo shows similarities with echo types IIB and IIIA of Damuth and Hayes (1977). High 
backscatters are observed in areas of intense current and are mainly due to the presence of 
rock and erosive structures (Belderson et al., 1982; Kenyon and Belderson, 1973; Turcq, 
1984). The similarities between the lineaments and the longitudinal furrows observed on the 
northern Aquitaine shelf (Cirac et al., 1998) and on the Mont-Saint-Michel Bay (Ehrhold et 
al., 2003) reinforce this affirmation. According to the observation of López-Galindo et al. 
(1999), Nelson et al. (1999) and Habgood et al. (2003) in the Gulf of Cadiz, this facies is 
subdivided into a gravely rock and sandy rock facies, both characterized by longitudinal 
furrows possibly filled by coarse material. 
 
3.1.2. Deposit facies 
3.1.2.1. Sand sheets 
This facies presents a homogeneous low backscatter without apparent structure (Table 1). 
It is characterized by a continuous, clear bottom echo with no or rare reflectors below 
seafloor. This facies shows similarities with echo type IA of Damuth and Hayes (1977), 
interpreted as sediment with an important coarse fraction. 
 
3.1.2.2. Sand ribbons 
This facies shows alternation of high and low backscatter stripes (Table 1). The low 
backscatter features are up to 10 km long and 200 m wide. This facies is characterized by a 
continuous, clear bottom echo with no reflector below seafloor, like echo type IA of Damuth 
and Hayes (1977). This facies shows similarities with the banded facies observed and 
described on continental shelves (e.g., Cirac et al., 1998; Ehrhold et al., 2003; Flemming, 
1979). In this area, it corresponds to sand ribbons (Habgood et al., 2003; Mulder et al., 2003) 
overlying a gravelly substrate which records in a higher backscatter. The high sand content 
(89 %) of the CADKS02 core collected in this facies is consistent with this interpretation 
(Table 2). 
 
3.1.2.3. Small sand waves 
This facies shows a low backscatter with small straight wavy structures of about 1 to 2 m 
high and 100 to 200 m wavelength (Table 1). The CADKS01 core collected in this facies 
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shows a high sand content (87 %) in the surficial sediments (Table 1). This facies shows 
regular and intense overlapping hyperbolae with vertices approximately tangent to the 
seafloor. This hyperbolic echoes, similar to echo type IIIC of Damuth and Hayes (1977), are 
generated by erosional/depositional bedforms due to the activity of bottom currents (Heezen 
et al., 1966; Hollister et al., 1974). The morphologic convergence of the wavy structures with 
the small dunes described on the northern Aquitaine shelf by Cirac et al. (1998) is consistent 
with this interpretation. 
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Granulometric classes (%) U x  (cm s-1) U  (cm s-1)
Core Clay (<10 µm) Silt (10-63 µm) Sand (> 63 µm) D90 (µm) Min. Max. Min. Max.
CADKS01 4 9 87 627 1.80 10.5 32.0 190
CADKS02 3 8 89 395 1.60 6.50 28.0 115
CADKS03 2 3 95 659 1.90 11.0 34.0 200
CADKS04 31 59 11 64 0.95 undefined * 17.0 undefined *
CADKS05 34 61 5 46 0.85 undefined * 15.0 undefined *
CADKS06 35 61 3 38 0.80 undefined * 14.0 undefined *
CADKS08 6 17 77 211 1.30 2.80 23.0 50.0
CADKS09 8 23 69 271 1.40 4.00 25.0 70.0
CADKS11 9 33 58 191 1.20 2.00 21.0 36.0
CADKS14 30 53 17 101 1.00 undefined * 18.0 undefined *
CADKS15 6 25 69 150 1.10 1.50 20.0 27.0
CADKS18 20 39 41 189 1.20 2.00 21.0 36.0
CADKS19 16 34 50 550 1.70 9.50 30.0 170
CADKS20 23 57 20 136 1.10 1.30 20.0 23.0
CADKS22 39 52 9 57 0.90 undefined * 16.0 undefined *
CADKS23 31 63 6 44 0.85 undefined * 15.0 undefined *
CADKS24 37 62 2 33 0.80 undefined * 14.0 undefined *
* Fine-grained particles (D90<100 µm) are only transported as suspended load.  
Table 2. Major grain-size classes of surficial sediments and Shearing (U*) and transport (U) 
velocities calculated from the Sternberg (1968) and McCave (1984) methods (core location in 
Figure 3). 
 
3.1.2.4. Sand waves 
This facies is characterized by a low backscatter with wavy structures with amplitude and 
wavelength ranging from 4 to 10 m and 200 to 300 m, respectively (Table 1). The CADKS03 
core acquired in this facies shows coarse surface sediments with sand content of 95 % (Table 
2). This facies shows regular slightly overlapping hyperbolae with varying vertex elevation 
above the seafloor. It shows similarities with echo type IIIC of Damuth and Hayes (1977) and 
is interpreted as the result of bedforms created by erosional and depositional processes. These 
structures are similar to the dunes described on the southeast African continental shelf 
(Flemming, 1979) and in the entrance to the Gironde Estuary (Berné et al., 1993). In this 
work, asymmetrical morphology is mainly observed with locally barkhanoïde sand wave 
fields. 
 
3.1.2.5. Interfering sand waves 
This facies shows a low backscatter with a dense network of straight wavy structures 
responsible of a gridiron-like morphology (Table 1). Amplitude and wavelength of these 
bedforms range from 2 to 5 m and 100 to 150 m, respectively. This facies shows regular 
overlapping hyperbolae with varying vertex elevation above the seafloor. It shows similarities 
with echo type IIIC of Damuth and Hayes (Damuth and Hayes, 1977). 
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3.1.2.6. Homogeneous mud 
This facies shows a homogeneous medium backscatter without apparent structure (Table 
1). It is characterized by a continuous and clear bottom echo with continuous, parallel 
reflectors below seafloor. It shows similarities with echo type IB of Damuth and Hayes 
(1977). The top of CADKS22 and CADKS23 cores acquired in this facies shows sediments 
mainly composed of silt (~50 %) with a clayey fraction higher than 30 % (Table 2). 
On the basis of bathymetric data, another facies similar in their acoustic characteristics to 
the homogeneous mud facies is defined. This facies is characterized by the presence of large 
kilometric to multi-kilometric depressions and is interpreted as ponded basin deposits 
(Prather, 2000). 
 
3.1.2.7. Mud waves 
This facies shows a medium backscatter with large undulated wavy structures about 40 m 
high with a wavelength of 600 m (Table 1). It presents a wavy continuous bottom echo 
without hyperbolae with continuous, parallel reflectors below seafloor showing similarities 
with the echo type IB of Damuth and Hayes (1977). These structures corresponds to the large 
mud waves already recognized and described by Kenyon and Belderson (1973), Nelson et al. 
(1993) and Habgood et al. (2003). 
 
3.1.3. Instability facies 
3.1.3.1. Sandy instabilities 
This facies presents a heterogeneous backscatter without real structures (Table 1). It shows 
regular to irregular overlapping hyperbolae with varying vertex elevation above the seafloor. 
This facies shows similarities with echo type IIIC of Damuth and Hayes (1977) and chaotic 
facies described by Cochonat and Ollier (1987). This facies is related to deposits originated 
from gravity mass flows (Damuth, 1980; Embley and Hayes, 1976; Jacobi, 1976). 
 
3.1.3.2. Muddy instabilities 
This facies shows a low to medium backscatter with numerous multi-hectometric 
curvilinear structures characterized by a low to high backscatter (Table 1). This facies shows 
regular to irregular overlapping hyperbolae with varying vertex elevation above the seafloor, 
like echo type IIIC of Damuth and Hayes (1977). Due to the similarities with the sandy 
instabilities and the observation previously made by Mulder et al. (Mulder et al., 2003), this 
facies is interpreted as failure scars and mass flow deposits. On the basis of backscatter 
variation and lithologic interpretation of Habgood et al. (2003), two subdivision are defined: 
(1) the muddy sand instabilities, characterized by a low backscatter and a medium to high 
sand content, and (2) the muddy instabilities, characterized by a medium backscatter with a 
low sand content and a low number of curvilinear structures. 
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3.2. Sedimentary facies distribution 
3.2.1. The contourite channels 
The south-eastern part of the Main MOW Channel is characterized by rock outcrops and 
gravel (Figure 4). This sector presents erosive furrows approximately fifty meters wide and 1 
to 6 km long. These furrows, oriented 110°N close to Gibraltar, progressively bend towards 
135°N. North of the NNE/SSW concave trench (Figure 2), the MMC is entirely covered by 
the sandy facies. The type of sandy facies evolves both northward and westward. On a section 
beginning in the gravel sector and ending with the Cadiz Channel and the Giant Contouritic 
Levee, we find successively sand ribbons, small sand waves and straight or interfering sand 
waves (Figures 4 and 5). South of 36°N, the orientation of sand ribbons is mainly 110°N, and 
becomes 140°N north of 36°N. In the central sector of the Main MOW Channel, sand wave 
crests are orientated 35°N to 45°N. This direction progressively bends towards 5°N close to 
the Giant Contouritic Levee. North of the Main MOW Channel, the crests of the interfering 
sand waves have two main orientations, 25°N and 65°N. Sandy instabilities are present west 
of this sand wave field (Figure 4). 
 
Figure 4. Sedimentary facies distribution in the eastern part of the Gulf of Cadiz based on the 
acoustic imagery interpretation. 
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Figure 5. SAR images and interpretations showing erosive and deposit bedforms on the Main 
MOW Channel (see location in Figure 3). White arrows are current directions. 
 
 
Figure 6. SAR images and interpretations illustrating the bend and the erosive nature of the 
SMB in the Cadiz Channel (see location in Figure 3). White arrows are current directions. 
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The Cadiz Contourite Channel is characterized by rock outcrops and sandy sediments 
sometimes with sedimentary structures (Figures 4, 6 and 7). Rock outcrops are mainly located 
along the Cadiz and Guadalquivir ridges, so locally showing the sediment stratification 
(Figure 7B). East of 7°30’W, the channel is dissected by furrows orientated 105°N west of the 
Cadiz Ridge. Between 7°10’W et 7°20’W, these furrows progressively bend southwestward 
and orientate 40°N to 60°N along the Guadalquivir Ridge (Figure 4). A westward decrease of 
the sand wave amplitude is observed along the channel pathway. This decrease continues until 
the complete disappearance of these bedforms at 7°47’W (Figure 7C). From 10°N to 20°N in 
the upstream part of the channel and 150°N along the Guadalquivir Ridge, the wave crest 
orientation is about 5°N just west of 7°35’W. These sand waves are mainly straight crests 
with the exception of a small barchan field focussed around 36°12’N/7°45’W (Figure 7A). 
 
Figure 7. SAR images and interpretations displaying the lateral facies variation across the 
downstream part of the Cadiz Channel and the progressive northwestward bend of the SMB 
(see location in Figure 3). White arrows are current directions. 
 
The Huelva Contourite Channel has a similar sedimentary facies evolution west of the 
Cadiz and Guadalquivir diapiric ridge rock outcrops. At the western limit of the ridges, the 
channel floor exhibits sand facies without bedform, and then homogeneous mud (Figure 4). 
Rare furrows orientated 120°N are observed along the channel course. 
The Guadalquivir Contourite Channel is mainly characterized by sand deposits in this 
upstream part (Figure 4). This facies is present in two secondary branches surrounding a 
muddy area with smooth morphology between 7°25’W and 7°40’W (Mulder et al., 2003; 
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Figure 4). In the northern branch, thin furrows orientated 60°N to 80°N are observed (Figure 
8). From 7°35’W, convergence of these two branches is associated with apparition of rock 
outcrops along the channel course (Figure 4). From 7°55’W, 120°N orientated furrows are 
observed in the downstream part of the channel (Figure 4). 
 
Figure 8. SAR image and interpretation showing the slightly erosive nature of the PMB along 
the central part of the Guadalquivir Channel (see location in Figure 3). White arrow is 
current direction. 
 
3.2.2. The contourite drifts 
The contourite drifts are mainly characterized by fine-grained deposits without dynamic 
structures (Figure 4). Only the south-eastern part of the Huelva drift and the southern part of 
the Guadalquivir drift have sandy surficial deposits. Muddy instabilities can be observed on 
the southeastern edge of the Bartolome Dias drift, just east of the Guadalquivir Bank (Figure 
4). These semicircle scars are joined and parallel to the right flank of the Guadalquivir 
Channel. 
 
3.2.3. The Giant Contouritic Levee 
This sector, previously described as a mud wave to muddy sand wave area (Habgood et al., 
2003; Kenyon and Belderson, 1973; Nelson et al., 1993; Nelson et al., 1999) contains 
numerous instabilities in addition to sedimentary structures (Mulder et al., 2003; Figure 4). 
Muddy sand instabilities are mainly observed: (1) along the southern edge of the Cadiz 
Channel and the western edge of the Main MOW Channel (Figure 9A), (2) on the right levee 
of the Gil Eanes Channel (Figure 10), (3) along and at the mouth of the secondary channels 
disconnected to the Main MOW Channel (Figure 9B), and (4) on both sides of the secondary 
channels connected to the Main MOW Channel (Figure 9C and Figure 11A-B). Muddy 
instabilities cover the rest of the Giant Contouritic Levee, except in areas around 
35°52’N/7°W and 35°52’N/7°24’W, which are covered by mud waves with 15°N to 30°N 
orientated crests (Figure 4). 
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Figure 9. SAR images and interpretations showing instabilities on the Giant Contouritic 
Levee on the western bank of the Main MOW Channel (see location in Figure 3). White 
arrows are current directions. 
 
 
Figure 10. SAR image and interpretation illustrating the bedform variability across the Gil 
Eanes Channel (see location in Figure 3). White arrow is current direction. 
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Figure 11. SAR imageries and interpretations of the bedforms identified along the secondary 
channels connected to the Main MOW Channel (see location in Figure 3). White arrows are 
current directions. 
 
The sandy facies is observed within the channels dissecting the Giant Contouritic Levee 
(Figure 4). Sand waves, with crests perpendicular to the channel axis, characterize the 
secondary channels south of the Gil Eanes (Figure 11A-B). Locally, these bedforms are also 
observed on the edges of the channels and have crests sub-parallel to the channel axis (Figure 
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9C and Figure 11B). In the Gil Eanes Channel, sand waves are associated with narrow sand-
filled furrows (25 m) and scours, which are concentrated along the outer part of the meanders 
(Figure 10). From 7°12’W, the Gil Eanes Channel is floored by sand deposits without 
bedforms. Small sandy depositional lobes develop at its mouth (Habgood et al., 2003; Figure 
4). 
 
3.3. MOW hydrodynamic 
To quantify the circulation of the MOW in the Gulf of Cadiz, we estimated transport flow 
velocity parameters. However, the relations between the particle grain size and current 
velocities are complex: they depend on the cohesion of the sediments and the possibility for 
each grain to be transported as a discrete particle, either by bed-load, or in suspension in the 
nepheloid layer. Current velocities are very fluctuating because of turbulence, the particles are 
not transported continuously in time (Migeon, 2000). The method we used consists in using 
the diagram proposed by McCave (1984) to evaluate the shearing velocity ( xU  in cm s-1) for 
particles transport. xU  is estimated using the 90th centile (D90) obtained by the granulometric 
analysis (Table 2). Assumption is made that coarse-grained particles (> 100 µm) are not 
transported in suspension but only by bed load. xU  is converted into mean transport velocity 
at 1 m above the seafloor (U  in cm s-1, Table 2) from the experimental relationship 
(Sternberg, 1968): 
100
2 CUU x  ( 100C  is the drag coefficient determined at 
3101.3   by Sternberg). 
Using the obtained transport velocity values and the orientation of furrows and wave crests 
displayed in the study area, a semi quantitative model of the MOW velocity evolution is 
established in the eastern part of the Gulf of Cadiz (Figure 12). Highest velocities, ranging 
from 115 to 200 cm s-1, are in the south-eastern part of the Main MOW Channel. They are 
consistent with the velocities previously measured by Heezen and Johnson (1969), Madelain 
(1970) and Baringer and Price (1999) and are also in agreement with the velocity threshold to 
generate erosive furrows and sand ribbons (Belderson et al., 1982; Dyer, 1970). Downstream, 
around the Main MOW and Cadiz channel junction, velocities range from 25 to 70 cm s-1 and 
are of the same order that the values of Ambar and Howe (1979) and Baringer and Price 
(1999). The central part of the Guadalquivir Channel is characterized by velocities ranging 




4.1. Erosion zones 
Rock outcrops and the gravel lag (Mulder et al., 2003) observed in the upstream part of the 
Main MOW Channel show evidence of an erosive action of the MOW on the seafloor. In this 
sector, orientation of the furrows shows a progressive north-westward bending of the MOW 
from 6°40’W. The erosion by the SMB and PMB is also observed along the Cadiz and 
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Guadalquivir channels. This erosive action of the MOW along the Cadiz and Guadalquivir 
channels is also suggested by the presence of furrows. Erosion is related to a reduction of the 
MOW section around 36°14’N/7°02’W (c1, Figure 2), 36°17’N/7°20’W (c2, Figure 2) and 
36°24’N/7°38’W (c3, Figure 2) which induces an increase of the SMB and PMB velocities. In 
addition, the erosive action of these two branches is emphasized by the force of Coriolis 
which plasters the MOW against the Cadiz and Guadalquivir ridges and the Guadalquivir 
Bank. Change in furrow orientation observed along the Cadiz and Guadalquivir channels 
shows that the SMB and PMB follows the pathway defined by these tectonic highs (Nelson et 
al., 1999; Figure 12). East of the Guadalquivir Bank, failures scars show the existence of mass 
gravity processes. 
 
Figure 12. Semi quantitative hydrodynamic model in the eastern part of the Gulf of Cadiz. 
Black, white and red arrows are MOW directions. Yellow arrows are gravity current 
directions. Black and white arrows respectively represent minimal and maximal transport 
velocities (U). Vector direction is deduced from bedform orientations. 
 
Presence of rock outcrops and sand material along the submarine valleys bordering the 
western flank of the Cadiz and Guadalquivir ridges (SV1 and SV2 of Mulder et al., 2003; 
Figure 12) indicates an erosive action of the currents channelized in these valleys. These 
valleys seem to connect the different MLW branches and to transit sediments from the shelf 
to the slope. 
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4.2. Deposition zones 
The sand ribbons and the few furrows observed close to the rock outcrop and gravel area 
indicate a transition zone where both erosion and deposition occur. Orientation of these 
bedforms show a progressive north-westward bending of the MOW ending around 
36°02’N/6°48’W (Figure 12). Disappearance of the furrows north of 36°08’N and west of 
6°52’W coincides with the edification of sand waves. These bedforms can morphologically be 
associated with the washed-out dunes of Simons and Richardson (1961) and illustrates the 
predominance of deposit processes and the decrease of the MOW velocity. The bedform 
morphology indicates a current flowing towards 310°N. Westward, the higher amplitude of 
the sand waves indicates a decrease of the MOW velocity, according to the bedform 
classification of Simons and Richardson (1961). The westward continuity of these large sand 
wave fields as far as the end of the secondary channels indicates that these channels are under 
the action of the MOW. The spilling from the main MOW Channel is consistent with the 
progressive westward bending of the wave crests near the secondary channel mouths. This 
westward wave crest bending is also observed close to the Gil Eanes Channel mouth, 
suggesting the presence of the MOW in this channel. The progressive disappearance of 
dynamic structures in the central part of this channel suggests a south-westward decrease in 
flow intensity (Figure 12). 
The numerous failure scars observed on the right levee of the Gil Eanes Channel are 
related to high sedimentation rate due to the spilling of the channelized MOW (Mulder et al., 
2003). This is confirmed downstream by both the splayed shape of the large mud wave field 
and the mud wave crest orientation. This associated to the presence of distal sandy lobes 
suggests many similarities between the Gil Eanes Channel and channels found in deep-sea 
turbidite systems (Normark, 1978; Normark et al., 1993; Walker, 1978). However, due to the 
permanent circulation of the MOW, the Gil Eanes Channel is interpreted as a typical channel 
draining downwelling currents (Faugères et al., 1999; Habgood et al., 2003; Mulder et al., 
2003). The presence of the previous mud wave field can also be related to the combined 
action of the MOW which spills over the contouritic levee and is responsible to the numerous 
failure scars observed in this area (Mulder et al., 2003). This is strengthened by the presence 
of large mud waves south of the connected secondary channels. Reduction of failure scar 
number and change from muddy sand to muddy deposits in the central and western parts of 
the Giant Contouritic Levee suggest the westward decrease of the shearing, velocity and 
competence of the MOW (Figure 12). 
The interfering sand waves observed in the northern part of the Main MOW Channel 
indicates bi-directional currents at this location. Orientation of a part of the wave crests is 
consistent with a north-westward direction for the MOW. The orientation of the remaining 
wave crests show a westward MOW component and indicates that the SMB have already an 
effect on the seafloor before to be channelized by the Cadiz Channel. This SMB bifurcation, 
initiated both by the obstacles created by the Ridge of Cadiz and the concavity of the 
continental shelf, is also displayed by the northward orientation of the bedform crests to the 
east of the Cadiz Ridge. The bedform disappearance along the Huelva and Guadalquivir 
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channels suggests a decrease in the IMB and PMB velocities. The homogeneous mud on the 
Faro-Cadiz ridge shows that the IMB stays confined in the Huelva Channel along its path. 
Presence of fine-grained deposits between 7°08’W and 7°10’W and sandy sediments west of 
the Guadalquivir Ridge suggests a decrease and then an increase of the IMB competence 
because of the reduction of the flowing section at 36°25’N/7°10’W (c4, Figure 2). The sand 
sheet centred at 36°22’N/7°10’W (Figure 12) shows that a part of the IMB circulates 
westward. Passed the Guadalquivir Ridge, the IMB remains confined into the Guadalquivir 
Channel where it forms the PMB. This suggests that the divergence between the IMB and the 
PMB takes place around 36°21’N/7°07’W. Downstream, in the central part of the 
Guadalquivir Channel, the development of a second sandy area on each side of the Donana 
Ridge shows that this tectonic structure is responsible of the PMB dichotomy. 
The westward reduction of the bedform amplitude and the lack of dynamic structures in the 
downstream part of the Cadiz Channel suggest the progressive decrease of the SMB. From 
7°15’W, the bend of the wave crest corroborates the southwestward SMB direction deduced 
from the furrow orientation along the central part of the Cadiz Channel. The sandy edge 
observed along the north side of the Cadiz Channel indicates that a part of the SMB spills 
over the Guadalquivir Ridge around 7°30’W. Consequently, the Guadalquivir Drift is partly 
built by the SMB. This spilling is related both to the inertia of the overall westward oriented 
SMB between 7°05’W and 7°20’W and to the Coriolis force which orientates the SMB 
circulation towards the north. In addition, the action of the Coriolis force is visible from 
7°35’W by the westward bedform bending and the 130°N orientation of the sheet sand 
between 7°44’W and 7°58’W. This north-westward change of deposit orientation and the lack 
of bedform are consistent with the disappearance of the Guadalquivir Ridge and the end of the 
confinement of the SMB in the Cadiz Channel. Finally, the fine-grained sediments observed 
from 7°55’W indicates a westward progressive decrease of the SMB competence. 
 
5. CONCLUSION 
The new high resolution sedimentary facies distribution proposed in this study completes, 
details, and corrects the previous models established in the eastern part of the Gulf of Cadiz 
(Baraza et al., 1999; Baringer and Price, 1999; Habgood et al., 2003; Hernández-Molina et al., 
2003; Kenyon and Belderson, 1973; Lopez-Galindo et al., 1999; Madelain, 1970; Mélières, 
1974; Nelson et al., 1993; Nelson et al., 1999). High quality of the imagery data (< 12.5 m) 
allows a precise characterization of the diverse bedforms built by the MOW along its path, 
and an accurate definition of their spatial limits. Sandy deposits are confined in the whole 
contouritic channels, the Gil Eanes channel and the secondary channels connected to the Main 
MOW Channel. Bedform changes, deposit lithology, and estimated MOW transport velocities 
confirm the northward and westward decrease of the MOW energy and competence. If most 
of the previous works reveal the sandy nature of the main MOW channel, our study shows, 
for the first time, the progressive northward and westward evolution of the bedforms along 
the Main MOW Channel with erosive furrows, sand ribbons, small sand waves, and 
symmetrical to interfering sand waves. Our study emphasizes the major role of the seafloor 
CHAPITRE 3. Le système actuel 
- 142 -  Hanquiez-2006 
morphology, especially the Cadiz and Guadalquivir Ridges and the Guadalquivir Bank, which 
determines the MOW pathway and varies the current intensity. We show the still erosive 
action of the MOW south of the Guadalquivir Bank, and the evolution of the deposits along 
the Cadiz Channel (sand waves, sand sheets, and homogeneous mud). Finally, the mud wave 
and muddy sand wave area described by Baringer and Price (1999) and Habgood et al. (2003) 
corresponds, in reality, to an unstable muddy sand sector. The gravity instabilities are 
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Figure III-30. Synthèse de la circulation et de l’impact de la MOW sur la sédimentation 
actuelle dans la partie orientale du Golfe de Cadix. A. Imagerie EM300 et SAR. 
B. Distribution des sédiments de surface. C. Distribution des écho-types. D. Modèle 
hydrodynamique semi quantitatif ; les flèches noires et blanches représentent respectivement 
les vitesses de transport (U) maximales et minimales. 
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I. ENVIRONNEMENT DE DEPOT DES CAROTTES 
Les carottes utilisées dans cette étude ont été prélevées dans des environnements de dépôts 
variés (Tableau  IV-1), permettant ainsi une caractérisation régionale de la sédimentation de la 
partie orientale du Golfe de Cadix (Figure  IV-1). 
Carotte Environnement de dépôt Masse d'eau sur le fond
CADKS02 Chenal principal de la MOW MLW et MUW
CADKS04 Levée contouritique géante MLW
CADKS09 Bordure du chenal de Cadix SMB
CADKS11 Chenal de Guadalquivir PMB
CADKS16 Contrebas de la ride de Guadalquivir SMB
CADKS17 Contrebas de la ride de Guadalquivir SMB
CADKS18 Contrebas de la ride de Guadalquivir SMB
CADKS21 Drift  de Guadalquivir SMB
CADKS24 Bordure de la zone des bassins intra-pente limite d'action de la SMB
CADKS25 Volcan de boue Lolita limite d'action de la SMB
CADI2KS17 Chenal de Tasyo limite d'action de la MLW
CADI2KS18 Périphérie du système chenal-levées de Tasyo limite d'action de la MLW
MD9923-37 Drift  de Faro MUW
MD9923-38 Drift  de Guadalquivir SMB
MD9923-41 Drift  de Faro-Cadix IMB  
Tableau  IV-1. Environnement de dépôt des carottes étudiées. IMB : branche intermédiaire de 
la MOW ; MLW : veine d’eau inférieure ; MUW : veine d’eau supérieur ; PMB : branche 
principale de la MOW ; SMB : branche sud de la MOW. 
 
 
Figure  IV-1. Localisation des carottes étudiées. BIP : bassin intra-pente ; CC : chenal de 
Cadix ; CG : chenal de Guadalquivir ; CH : chenal d’Huelva ; CPM : chenal principal de la 
MOW ; DFC : drift de Faro-Cadix ; DG : drift de Guadalquivir ; RG : ride de Guadalquivir ; 
ST : système chenal-levées-lobes de Tasyo ; VL : volcan de boue Lolita. 
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II. ANALYSE SEDIMENTOLOGIQUE 
II.1. Description des faciès sédimentaires 
A partir de l’observation visuelle, de l’analyse des images rX, des mesures 
granulométriques et des lames minces de sédiment induré, sept faciès sédimentaires ont été 
distingués au sein des carottes étudiées. 
 
II.1.1. Faciès argileux homogène 
Le faciès argileux homogène (Figure  IV-2), de couleur généralement marron-gris, se 
présente sous la forme de niveaux centimétriques à métriques dépourvus de structures 
dynamiques. Les fractions argileuses, silteuses et sableuses constituent respectivement 70 à 
80 %, 20 à 30 % et moins de 3 % de ce faciès. Le D50 est généralement inférieur à 5 µm et le 
D90 compris entre 15 et 30 µm. 
 
Figure  IV-2. Caractérisation à différentes échelles du faciès argileux homogène. 
 
L’histogramme de fréquence montre une distribution unimodale avec un mode principal à 
4-6 µm et parfois un mode secondaire très peu marqué vers 30-40 µm. La présence de 
foraminifères peut également expliquer l’apparition d’un mode supérieur à 100 µm. La 
déviation standard est comprise entre 1,5 et 1,8 et la proportion en carbonates entre 25 et 
45 %. La bioturbation est faible à modérée et souvent marquée par la présence de terriers de 
Trichichnus pyritisés, fins, digités et orientés de manière aléatoire. 
 
II.1.2. Faciès argilo-silteux 
Le faciès argilo-silteux (Figure  IV-3), de couleur marron-gris à gris-olive est le faciès le 
plus couramment rencontré au sein des carottes étudiées. Il se présente sous la forme 
d’intervalles décimétriques à métriques assez homogènes parfois entrecoupés de niveaux à 
laminations peu marquées et frustres. Les fractions argileuses, silteuses et sableuses 
CHAPITRE 4. Caractérisation de l’activité contouritique depuis 50 000 ans B.P. 
Hanquiez-2006  - 151 - 
constituent respectivement 50 à 70 %, 25 à 45 % et moins de 10 % de ce faciès. Le D50 est 
compris entre 5 et 10 µm et le D90 entre 25 et 60 µm. 
 
Figure  IV-3. Caractérisation à différentes échelles du faciès argilo-silteux. 
 
L’histogramme de fréquence montre une distribution bimodale avec un mode principal à 4-
5 µm et un mode secondaire moins marqué compris entre 30 et 40 µm. Comme pour le 
faciès A, la présence de foraminifères peut induire l’apparition d’un mode vers 100 µm. La 
déviation standard est comprise entre 1,7 et 2,1 et la proportion en carbonates entre 20 et 
40 %. La bioturbation se caractérise dans certains niveaux par une forte concentration de 
terriers de Trichichnus, ou des terriers isolés de Chondrites et Zoophycos. 
 
II.1.3. Faciès silto-argileux mottled 
Le faciès silto-argileux mottled (Figure  IV-4), de couleur gris-olive se présente sous la 
forme de niveaux décimétriques à métriques et se compose de 35 à 55 % d’argile, 30 à 50 % 
de silt (localement jusqu’à 60 %) et 10 à 25 % de sable, cette dernière classe granulométrique 
pouvant représenter ponctuellement 5 à 30 % de la fraction grossière. 
 
Figure  IV-4. Caractérisation à différentes échelles du faciès silto-argileux mottled. 
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Cette variabilité dans les proportions de chaque classe granulométrique s’explique par 
l’organisation hétérogène qui caractérise ce faciès. Généralement, les trois classes 
granulométriques se présentent sous la forme de structures ondulées ou lenticulaires, de 
poches ou encore de fines laminations discontinues, conférant à ce faciès l’appellation de 
« mottled » (Gonthier et al., 1984). La granularité de ce faciès est variable suivant les carottes 
mais présente un D50 généralement compris entre 10 et 30 µm et un D90 entre 45 et 100 µm, 
valeur qui localement peut atteindre la centaine de micromètres. La déviation standard est 
comprise entre 2 et 2,4 et la teneur en carbonate entre 20 et 35 %. L’histogramme de 
fréquence montre une distribution bimodale avec deux modes bien marqués à 4-5 µm et 40-
70 µm. L’intense bioturbation se matérialise par des terriers typiques de Zoophycos, 
Thallassinoides et Chondrites, où une ségrégation des particules entre les terriers argileux et 
leur périphérie silteuse est observable en microscopie. Cette échelle d’observation montre 
également un sédiment hétérogène, sans structure, essentiellement composé d’une matrice 
argileuse, de grains de quartz sub-anguleux à anguleux non jointifs et dispersés, ainsi que de 
pellets. 
Au sein de la carotte CADKS18, le faciès silto-argileux se caractérise par la présence de 
galets de vase inframillimétriques à centimétriques s’organisant sous la forme de lits plus ou 
moins continus, ou d’amas hétérogènes. Cette déclinaison légèrement plus grossière du faciès 
silto-argileux montre des teneurs en sable de 20-35 % et un mode grossier compris entre 100 
et 140 µm. 
 
II.1.4. Faciès sablo-argileux mottled 
Le faciès sablo-argileux mottled (Figure  IV-5) forme généralement des niveaux 
décimétriques où les proportions d’argile, silt et sable sont respectivement de 20 à 40 %, 25 à 
40 % et 25 à 55 %. 
 
Figure  IV-5. Caractérisation à différentes échelles du faciès sablo-argileux mottled. 
 
L’histogramme de fréquence montre une distribution bimodale avec un mode principal 
compris entre 70 et 100 µm et un mode secondaire de forme plus ou moins aplati dont les 
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valeurs s’étalent entre 4 et 9 µm. Le D50 est compris entre 30 et 65 µm et le D90 entre 90 et 
150 µm, valeur qui peut atteindre localement 200 µm. La déviation standard est comprise 
entre 2 et 2,4 et la teneur en carbonates entre 20 et 30 %. La bioturbation est importante, mais 
mal différenciée et peu visible. Comme le faciès précédent, la dénomination mottled est 
attribuée au faciès sablo-argileux en raison des structures lenticulaires, poches et lamines 
discontinues qui le caractérisent. 
 
II.1.5. Faciès sablo-silteux 
Le faciès silto-sableux (Figure  IV-6) se présente sous la forme de niveaux décimétriques à 
métriques assez homogènes et généralement sans structure dynamique. Ce faciès se 
caractérise par des teneurs en argile et en silt respectivement de 10-25 % et 10-30 %, la teneur 
en sable pouvant atteindre 75 %. 
 
Figure  IV-6. Caractérisation à différentes échelles du faciès sablo-silteux. 
 
L’histogramme de fréquence montre une distribution unimodale avec un mode compris 
entre 120 et 140 µm. Le D50 est compris entre 70 et 120 µm et le D90 entre 150 et 220 µm, 
valeur qui peut atteindre localement 250 µm. La déviation standard est comprise entre 1,9 et 
2,5 et les teneurs en carbonates entre 25 et 40 %. La bioturbation, invisible à l’œil nu, est 
néanmoins très bien caractérisée microscopiquement. 
 
II.1.6. Faciès sableux 
Le faciès sableux (Figure  IV-7), de couleur jaune olive, forme généralement des niveaux 
centimétriques à décimétriques massifs sans structures dynamiques, à l’exception de la carotte 
CADI2KS17 où ils se caractérisent par de nombreuses laminations obliques. Ce faciès 
présente des teneurs en argile et en silt respectivement de 5-10 % et 5-15 %, la teneur en sable 
pouvant atteindre 90 %. L’histogramme de fréquence montre une distribution unimodale avec 
un mode compris entre 120 et 160 µm. Le D50 est compris entre 100 et 140 µm et le D90 
entre 160 et 250 µm, valeur qui peut s’élever ponctuellement à 300 µm. La déviation standard 
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est en moyenne de 1,5 et les teneurs en carbonates, comprises entre 25 et 35 %, peuvent 
atteindre localement 50 %. 
 
Figure  IV-7. Caractérisation des faciès sableux (gauche) et sablo-graveleux (droite). 
 
Le faciès sableux peut se décliner en une version mieux triée et un peu plus grossière, avec 
plus de 70 % de la fraction sableuse supérieure à 125 µm, un D50 et D90 respectivement de 
160-210 et 280-330 µm, et un mode de 190-220 µm. 
 
II.1.7. Faciès sablo-graveleux 
Le faciès sablo-graveleux (Figure  IV-7) représente le faciès le plus grossier rencontré au 
sein des carottes étudiées. De couleur jaune clair et massif, il est caractérisé par la quasi-
absence de la fraction argilo-silteuse et par une proportion élevée de débris coquilliers 
millimétriques à centimétriques. L’histogramme de fréquence montre une distribution 
bimodale avec deux modes aux alentours de 320 µm et 1250 µm. Le D50 est d’environ 
800 µm et le D90 atteint des valeurs de l’ordre de 5 mm. La déviation standard est d’environ 
1,5 et les teneurs en carbonates de 45 %. Ce faciès très particulier n’est observé que dans les 
carottes prélevées dans les parties les plus proximales du détroit de Gibraltar au sein du 
chenal principal de la MOW. 
 
II.2. Les séquences et processus sédimentaires associés 
II.2.1. Les processus contouritiques 
L’étude détaillée de l’agencement des faciès précédemment décrits permet de proposer une 
séquence-type de dépôt constituée d’une unité inférieure granocroissante et d’une unité 
supérieure granodécroissante. En fonction de la granularité atteinte par les dépôts les plus 
grossiers, cette séquence-type se décline en trois variantes (fine, moyenne et grossière) qui, à 
elles seules, permettent d’illustrer la quasi totalité des séquences sédimentaires observées dans 
le Golfe de Cadix (Figure  IV-8). 
CHAPITRE 4. Caractérisation de l’activité contouritique depuis 50 000 ans B.P. 
Hanquiez-2006  - 155 - 
 
Figure  IV-8. Représentation schématique des séquences-types « fine » (A, carotte 
CADKS04/150-280 cm), « moyenne » (B, carotte CADKS04/60-160 cm) et « grossière » (C, 
carotte MD9923-38/650-740 cm). 
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La séquence-type « fine » est la séquence la plus fréquemment rencontrée au sein des 
carottes étudiées (CADKS16 / 24 / 25, MD9923-37 / 38 / 41). Généralement d’épaisseur 
décimétrique à métrique, elle se caractérise par la succession des faciès argilo-silteux, silto-
argileux mottled, argilo-silteux, les contacts entre ces faciès étant très progressifs et diffus 
(Figure  IV-8A). 
La séquence-type « moyenne » se présente sous la forme de dépôts d’épaisseur 
décimétrique à plurimétrique (carottes CADKS16 / 17, MD9923-37 / 38 / 41). Elle se 
caractérise par la succession des faciès argilo-silteux, silto-argileux mottled, sablo-argileux 
mottled, silto-argileux mottled, argilo-silteux (Figure  IV-8B). Comme pour la séquence-type 
« fine », l’absence de contact net ou érosif montre que le passage d’un faciès à un autre 
s’effectue de façon progressive. La succession de ces séquences dans les carottes se 
caractérise parfois uniquement par l’alternance des termes silto-argileux mottled et sablo-
argileux mottled (carottes CADKS17, MD9923-38 / 41). 
La séquence-type « grossière », plus rarement observée dans les carottes étudiées 
(CADKS09 / 11 / 17, MD9923-38), se présente sous la forme d’épais dépôts 
pluridécimétriques à plurimétriques. Elle se caractérise par la succession des faciès argilo-
silteux, silto-argileux mottled, sablo-argileux mottled, sablo-silteux, silto-argileux mottled, 
argilo-silteux (Figure  IV-8C). Le passage du faciès argilo-silteux au faciès sablo-silteux, puis 
du faciès sablo-silteux au faciès argilo-silteux peut s’effectuer par alternance de faciès silto-
argileux mottled et sablo-argileux mottled, la base et le sommet de cette séquence pouvant par 
conséquent être assimilée à une succession de séquence-types moyennes. Le faciès sableux 
peut parfois être observé dans la partie sommitale de l’unité granocroissante et ainsi 
représenter le terme le plus grossier de la séquence-type « grossière » (carottes 
CADKS09 / 11). Là encore, la succession entre ces différents faciès s’effectue 
progressivement, même s’il est fréquent d’observer des limites beaucoup plus franches à la 
base des faciès sablo-silteux et sableux. 
Dans chacune des trois séquences précédemment décrites, l’unité inférieure apparaît 
généralement beaucoup plus épaisse que l’unité supérieure (Figure  IV-8). Le dépôt de ces 
trois séquences se caractérise par une évolution qualitative et quantitative des deux modes 
granulométriques. Durant la mise en place de l’unité granocroissante, les modes silteux ou 
sableux deviennent progressivement les modes principaux et évoluent parallèlement vers des 
granularités plus grossières. Dans le même temps, le mode argileux qui ne change 
sensiblement pas de granularité évolue progressivement en mode secondaire. Le schéma 
inverse caractérise la mise en place de l’unité granodécroissante. 
Malgré la présence d’unités granocroissantes et granodécroissantes fréquemment observées 
dans les dépôts hyperpycnaux (Mulder et al., 2001a; Mulder et al., 2001b), l’absence de bases 
de séquences nettes ou érosives, d’érosions intra-séquentielles, de structures dynamiques bien 
individualisées, ainsi que la présence d’une bioturbation très marquée et d’ichnofaciès variés 
confèrent aux trois séquences-types précédemment décrites une origine contouritique 
(Faugères et al., 1984; Gonthier et al., 1984; Mulder et al., 2002). Dans la suite de ce 
mémoire, ces trois séquences seront donc désignées comme séquence contouritique fine, 
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séquence contouritique moyenne et séquence contouritique grossière. Dans ces séquences, 
l’unité granocroissante est liée à une augmentation de la compétence du courant de fond, 
contrairement à l’unité granodécroissante qui caractérise une diminution de celle-ci (e.g., 
Gonthier et al., 1984; Faugères et al., 1986; Llave et al., 2006; Voelker et al., 2006). La partie 
la plus grossière de la séquence contouritique soulignerait ainsi le maximum d’intensité du 
courant de fond. La dissymétrie d’épaisseur des deux unités suggère une phase d’accélération 
du courant plus progressive que sa phase de décélération. 
 
II.2.2. Les processus gravitaires 
Bien que les dépôts contouritiques représentent la quasi totalité des enregistrements 
sédimentaires que nous avons à notre disposition, deux séquences dont l’origine ne peut être 
attribuée aux courants de contour ont été mises en évidence au cours de ce travail. 
 
Figure  IV-9. Photographies, image rX et courbes granulométriques d’une succession de 
séquences SG1 (carotte CADI2KS17/38-88 cm). Noter en microscopie le granoclassement 
inverse en base de séquence. 
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La première séquence SG1 (Figure  IV-9), d’épaisseur centimétrique à pluricentimétrique 
se compose uniquement du faciès sableux et n’est observée qu’au sein de la carotte 
CADI2KS17 prélevée dans le chenal d’Aveiro. 
Cette séquence présente une base nette à érosive et se caractérise par la présence de 
nombreuses laminations obliques typiques des structures dynamiques rencontrées dans les 
séquences turbiditiques (Mulder et al., 2002). Le granoclassement frustre observé ici peut 
s’expliquer par l’absence des termes grossiers et fins caractérisant les séquences turbiditiques 
classiques (Bouma, 1962). A l’échelle microscopique, l’absence de lamines obliques et le 
granoclassement inverse observé à la base de la séquence érodant le faciès silto-argileux 
mottled traduit une augmentation importante des forces de friction et le caractère laminaire de 
la base de l’écoulement. 
La seconde séquence SG2 (Figure  IV-10), d’épaisseur centimétrique à pluridécimétrique 
n’est observée qu’au sein de la carotte CADKS18 prélevée sur le flanc d’une dépression 
bordant la ride de Guadalquivir. Cette séquence uniquement composée du faciès silto-argileux 
à galets de vase présente une base érosive. La présence d’une matrice cohésive et de 
nombreux éléments hétérogènes organisés plus ou moins grossièrement en lits suggère une 
dynamique laminaire lors de la mise en place de cette séquence qui peut être assimilée à une 
débrite. 
 
Figure  IV-10. Photographies et image rX de la séquence SG2 (carotte CADKS18/107-
139 cm). 
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II.3. La stratigraphie 
II.3.1. Cadre stratigraphique 
L’analyse de l’assemblage de foraminifères planctoniques permet de contraindre dans le 
temps les diverses séquences contouritiques observées dans les dépôts (Figure  IV-11). Les 
évènements de Heinrich (H) sont définis par la présence de Neogloboquadrina pachyderma 
senestre, le Younger Dryas étant caractérisé par une abondance moindre de cette espèce et 
l’absence de Globorotalia hirsuta senestre. Au contraire, le Bølling/Allerød est défini par la 
présence de G. hirsuta senestre et la disparition de N. pachyderma senestre. L’Holocène a été 
contraint par l’observation de l’assemblage de foraminifères planctoniques Globigerinoides 
ruber, Globigerinoides trilobus trilobus, Globigerinoides trilobus sacculiferus, 
Globigerinoides conglobatus et Globorotalia hirsuta. L’étude du sens d’enroulement de 
l’espèce G. hirsuta a également permis une reconnaissance plus fine des dépôts holocènes 
avec l’identification de 2 niveaux repères estimés à 5 500 et 8 200 ans cal. B.P. (Duprat et 
Cortijo, 2004). 
 
Figure  IV-11. Cadre stratigraphique utilisé dans ce travail. 18O de GISP2 d’après Meese 
et al. (1997) ; N. pachyderma senestre d’après de Abreu (2003) et Sierro et al. (2005) ; G. 
hirsuta senestre et assemblage de foraminifères planctoniques holocènes d’après Duprat et 
Cortijo (2004). 
CHAPITRE 4. Caractérisation de l’activité contouritique depuis 50 000 ans B.P. 
- 160 -  Hanquiez-2006 
Les taux d’abondance de l’espèce N. pachyderma senestre se sont avérés très faibles au 
regard des taux observés plus au nord, notamment sur la marge ouest Ibérique où ces derniers 
peuvent atteindre 60 à 80 % de l’assemblage de foraminifères planctoniques (Duprat, comm. 
pers.). Dans le Golfe de Cadix, N. pachyderma senestre représente uniquement 1,4 à 5 % des 
espèces totales du Younger Dryas. L’évènement de Heinrich 1 est en revanche plus marqué 
puisque le pourcentage de N. pachyderma senestre atteint jusqu’à 22 % de l’assemblage de 
foraminifères planctoniques. Il n’a pas été observé de corrélations directes entre les pics de 
détritiques et les évènements de Heinrich. 
 
II.3.2. Modèle d’âge 
Un cadre temporel est nécessaire à la compréhension des changements lithologiques 
observés au sein des carottes étudiées. Dans le but de contraindre de façon précise ces 
variations, un modèle d’âge a été réalisé sur la carotte longue MD9923-41, à partir de la 
corrélation entre les variations des teneurs en 18O de cette carotte et celles de la carotte de 
glace GISP2 et de la carotte M39008-3 (Figure  IV-12). 10 datations 14C effectuées sur les 
sédiments de la carotte MD9923-41 et 21 points de contrôle permettent la construction de ce 
modèle (Llave et al., 2006). 
 
II.3.3. Organisation spatio-temporelle des dépôts contouritiques 
Afin de corréler entre elles l’ensemble des carottes, la méthode employée, essentiellement 
basée sur l’analyse biostratigraphique précédemment développée, a été adaptée en fonction 
des données disponibles pour chaque carotte. 
 Dans le cas de la carotte longue MD9923-37, les corrélations sont basées sur l’étude 
des variations du 18O des foraminifères planctoniques (G. bulloides), de la gamma 
densité, et du sens d’enroulement de l’espèce N. pachyderma. La faible abondance de 
l’espèce G. hirsuta n’a pas permis une reconnaissance fine des dépôts Holocène. 
 Pour les carottes CADKS17, CADKS24 et CADKS25, les corrélations sont basées sur 
l’étude des variations de la gamma densité et du sens d’enroulement des espèces 
N. pachyderma et G. hirsuta. 
 Pour les carottes MD9923-38, CADKS09, CADKS11, CADKS16, CADKS21 et 
CADI2KS18, les corrélations, basées sur l’étude des variations de la gamma densité et 
de la granularité des dépôts, sont appuyées par une étude qualitative des foraminifères 
planctoniques. 
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Figure  IV-12. Modèle d’âge de la carotte MD9923-41. 18O d’après Llave et al. (2006). Les 
flèches noires indiquent les niveaux datés par 14C AMS. 
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Comme pour la construction du modèle d’âge sur la carotte MD9923-341, quatre datations 
14C effectuées sur les carottes MD9923-38, CADKS11, CADKS17 et CADKS24 permettent 
un contrôle supplémentaire de ces corrélations (Tableau  IV-2). 
N° Laboratoire Carotte-profondeur Espèce Age radiocarbone erreur Age calibré
(cm) (B.P.) (cal. B.P.)
SacA 004534 CADKS11-265 G. ruber 6710 80 7238
001828 CADKS17-140 G. inflata 6270 50 6722
001831 CADKS24-214 G. ruber 10490 70 11626
SacA 004533 MD9923-38-1541 G. inflata 16140 130 18960  
Tableau  IV-2. Datations 14C AMS effectuées sur les carottes CADKS11, CADKS17, 
CADKS24 et MD9923-38 (mesures réalisées au LMC14, Gif-sur-Yvette). 
 
II.3.3.1. La sédimentation contouritique entre 50 000 et 18 000 ans cal. B.P. 
Cette étude se cantonne aux carottes MD9923-37, MD9923-38, MD9923-41, CADKS24 et 
CADKS25, seules carottes ayant permis par les âges qu’elles atteignent une étude des dépôts 
du Pléistocène terminal. 
La carotte MD9923-41 permet la caractérisation des évènements H5 et H4 qui se traduisent 
dans cette carotte par une augmentation de la granularité du sédiment identifiée par le dépôt 
du terme grossier des séquences contouritiques fines (Figure  IV-13). 
L’évènement H3 est quant à lui mis en évidence dans les carottes MD9923-38 et MD9923-
41 par la présence d’une séquence contouritique moyenne. Cependant, dans la carotte 
MD9923-38, cet évènement est particulièrement difficile à contraindre du fait de l’importante 
succession de séquences contouritiques dans sa moitié inférieure, et de l’absence d’une étude 
biostratigraphique fine des dépôts (Figure  IV-13). Dans la carotte MD9923-37, aucun 
changement granulométrique n’est observé au passage de cet évènement, la sédimentation 
continuant à être monotone et fine. 
L’évènement H2 se matérialise par la présence d’une séquence contouritique moyenne 
dans les carottes MD9923-41 et MD9923-38 même si, comme précédemment, cet évènement 
est difficile à identifier dans cette dernière (Figure  IV-13). Un changement de granularité 
n’est par contre pas observé durant l’évènement H2 dans les carottes MD9923-37, CADKS24 
et CADKS25, bien que dans le cas de ces deux dernières carottes la base de cet évènement 
n’ait pu être caractérisée (Figure  IV-14). 
Dans la carotte MD9923-41, malgré le synchronisme observé entre les évènements 
d’Heinrich et le dépôt de séquences contouritiques, il est important de noter au cours de H3 et 
H4 que les pics d’abondance de N. pachyderma senestre précèdent le pic granulométrique 
dans chacune des séquences (Figure  IV-12). 
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Figure  IV-13. Logs synthétiques et corrélations stratigraphiques des carottes MD9923-41, 
MD9923-37 et MD9923-38. 
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Figure  IV-14. Logs synthétiques et corrélations stratigraphiques des carottes CADKS09, 
CADKS11, CADKS16, CADKS17, CADKS21, CADKS24, CADKS25 et CADI2KS18. 
CHAPITRE 4. Caractérisation de l’activité contouritique depuis 50 000 ans B.P. 
Hanquiez-2006  - 165 - 
En utilisant la corrélation du 18O planctonique de la carotte MD9923-41 avec le 18O des 
glaces du Groenland, une forte relation est mise en évidence entre la variabilité climatique 
enregistrée dans les glaces du pôle Nord et les oscillations rapides des conditions 
environnementales (température et salinité) des eaux de surface du Golfe de Cadix. Les 
variations isotopiques de la carotte MD9923-41 sont corrélées avec les cycles de température 
Dansgaard-Oeschger (D/O) reconnus dans le forage de glace GISP2 (Figure  IV-12). 
Dans la carotte MD9923-41, les stadiaires D/O sont caractérisés par des valeurs élevées du 
18O planctonique et par une augmentation de la granularité du sédiment identifiée par le 
dépôt du terme grossier des séquences contouritiques fines, la situation inverse étant observée 
durant les interstadiaires D/O où le 18O planctonique et la granularité des dépôts diminuent. 
Bien que les stadiaires D/O et les évènements d’Heinrich soient synchrones de la mise en 
place de séquences contouritiques, quelques-unes des séquences observées dans les carottes 
MD9923-37, MD9923-38 et MD9923-41, se déposent durant d’autres intervalles climatiques 
particuliers comme le Dernier Maximum Glaciaire, où la sédimentation de la carotte 
MD9923-41 se caractérise par le dépôt de deux séquences contouritiques fines (Figure 
 IV-13). 
 
II.3.3.2. La sédimentation contouritique entre 18 000 ans cal. B.P. et l’actuel 
L’ensemble des carottes permet une étude haute résolution à l’échelle régionale de la 
sédimentation contouritique des 18 000 dernières années. Trois séquences contouritiques 
majeures sont mises en évidence depuis le Dernier Maximum Glaciaire dans la totalité des 
carottes à l’exception de la carotte CADI2KS18 caractérisée par une sédimentation fine à 
dominance hémipélagique (Figure  IV-14). Afin d’utiliser une terminologie commune, ces 
trois séquences majeures reconnues par Faugères et al. (1985b) seront dénommées « Pic 
Contouritique » en référence aux travaux de Faugères et al. (1986). 
Le Pic Contouritique I est observable dans la plupart des enregistrements sédimentaires, à 
l’exception des carottes CADKS09, CADKS11, CADKS16, CADKS17 et CADKS21 dont les 
bases n’atteignent pas ce niveau (Figure  IV-14). Ce pic contouritique se caractérise dans 
l’ensemble des dépôts par une augmentation de la granularité et la mise en place d’une 
séquence contouritique fine à l’exception de la carotte MD9923-38 qui enregistre le dépôt 
d’une séquence contouritique moyenne. L’ensemble de ces séquences montre une dissymétrie 
importante avec l’unité granocroissante beaucoup plus épaisse que l’unité granodécroissante 
(Tableau  IV-3). Dans la totalité des carottes, le Pic Contouritique I est synchrone de 
l’évènement H1. Cependant, il est remarquable d’observer un déphasage important entre le 
pic d’abondance de N. pachyderma senestre et le pic granulométrique de la séquence 
contouritique associée (Figure  IV-15). 
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Pic contouritique I Pic contouritique II
Unité granocroissante Unité granodécroissante Unité granocroissante Unité granodécroissante
MD992341 70 70 20 70
MD992337 90 130 50 70
MD992338 20 60 40 70
CADKS24 30 60 30 80
CADKS25 15 50 20 35  
Tableau  IV-3. Epaisseurs (cm) des unités granocroissantes et granodécroissantes 
correspondant aux pics contouritiques I et II. 
 
 
Figure  IV-15. Evolution de l’abondance de N. pachyderma senestre et de la granularité du 
pic contouritique I au cours de l’évènement H1. 
 
Le Pic Contouritique II est observable dans la quasi totalité des carottes à l’exception des 
carottes CADKS16 et CADKS21 dont les bases n’atteignent pas ce niveau (Figure  IV-14). Ce 
pic contouritique représente la séquence la plus grossière enregistrée dans les carottes. Il se 
traduit par le dépôt d’une séquence contouritique fine dans les carottes CADKS24 et 
CADKS25, une séquence contouritique moyenne dans les carottes MD9923-37, MD9923-38 
et MD9923-41, et une séquence contouritique grossière dans les carottes CADKS17, 
CADKS09 et CADKS11, bien que dans le cas de ces deux dernières carottes, la séquence soit 
tronquée de son terme granocroissant (Figure  IV-14). Comme pour le Pic Contouritique I, 
l’unité granocroissante se révèle beaucoup plus épaisse que l’unité granodécroissante 
(Tableau  IV-3). Dans la totalité des carottes, le Pic Contouritique II est synchrone du Younger 
Dryas avec là encore un déphasage entre le pic d’abondance peu marqué de N. pachyderma 
senestre et le pic granulométrique de la séquence contouritique associée. Cependant, ces 
séquences ne se restreignent pas uniquement au Younger Dryas puisque l’unité 
granocroissante se met en place dès le Bølling/Allerød. 
Le Pic Contouritique III est observé dans la partie supérieure de la majorité des carottes, à 
l’exception des carottes CADKS24, CADKS25 et CADKS21 où une augmentation de la 
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granularité des dépôts n’est pas observable (Figure  IV-14). Ce pic contouritique se caractérise 
par une séquence contouritique fine dans les carottes MD9932-37 et MD9923-41, une 
séquence contouritique moyenne dans les carottes CADKS16, CADKS17 et MD9923-38, et 
une séquence contouritique grossière dans les carottes CADKS09 et CADKS11 (Figure  IV-13 
et Figure  IV-14). Il est important de noter que ces séquences ne sont globalement 
caractérisées que par l’unité granocroissante, l’absence de l’unité granodécroissante pouvant 
être attribuable au carottage, opération toujours très brutale. Cette hypothèse semble 
néanmoins peu probable en raison de la forte activité en 210Pbex enregistrée dans le premier 
centimètre de chaque carotte indiquant la présence de sédiments déposés il y a moins de 
100 ans (Tableau  IV-4). La mise en place de l’unité granodécroissante de ces séquences 
contouritiques est estimée entre 5 500 et 8 200 ans cal. B.P. 
CADKS09 CADKS16 CADKS17 CADKS24 CADKS25 CADKS21 CADI2KS18
Niveau (cm) 0-1 0-1 0-1 0-1 1-2 0-1 0-1
210 Pb ex  (Bq.kg
-1 ) 0 36 93 18 47 12 210  
Tableau  IV-4. Activité du 210Pbexc mesurée dans la partie superficielle des carottes CADKS09, 
CADKS16, CADKS17, CADKS21, CADKS24, CADKS25 et CADI2KS18. 
 
Une sédimentation fine caractérise l’intervalle entre les pics contouritiques II et III. Une 
nuance peut cependant être apportée à cette observation, puisque le faciès argileux homogène 
caractérise la partie inférieure de l’Holocène dans l’ensemble des enregistrements, à 
l’exception des carottes MD9923-37 et MD9923-41 (Figure  IV-13 et Figure  IV-14). 
 
II.3.3.3. Les taux de sédimentation 
Les différentes périodes et évènements précédemment décrits présentent d’un point de vue 
lithologique une importante variabilité spatiale. Cette variabilité est également caractérisée 
temporellement à partir du calcul des taux de sédimentation (Figure  IV-16). Ces taux de 
sédimentation seront interprétés avec précaution du fait du possible étirement des sédiments 
lors du carottage (Bourillet et al., 2003; Skinner et McCave, 2003). 
Le taux de sédimentation moyen sur l’ensemble des carottes est particulièrement élevé, de 
l’ordre de 38 cm.ka-1. Des disparités importantes sont cependant observées entre les carottes, 
avec un taux relativement faible dans la carotte CADI2KS18 (12 cm.ka-1) et un taux élevé 
dans les carottes CADKS16 (49 cm.ka-1), MD9923-37 (52 cm.ka-1), MD9923-38 (53 cm.ka-1) 
et CADKS17 (65 cm.ka-1). Dans chaque carotte, les taux de sédimentation se révèlent très 
variables mais il est néanmoins possible d’observer une tendance à la diminution de ces 
valeurs depuis la terminaison IA (Figure  IV-16). Cette diminution est également caractérisée 
depuis la dernière période glaciaire, mais il semble difficile de tirer de cette observation un 
schéma global de sédimentation, la base de cette période n’étant caractérisée dans aucune 
carotte. 
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Figure  IV-16. Evolution des taux de sédimentation (cm.ka-1) de l’actuel à 50 000 ans cal. B.P. 
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 La dernière période glaciaire (stade isotopique 2 et 3) 
La dernière période glaciaire montre les taux de sédimentation les plus importants, 
atteignant jusqu’à 74 cm.ka-1 dans la carotte MD9923-37, et de façon plus restrictive, 
131 cm.ka-1 durant le Dernier Maximum Glaciaire (DMG, Figure  IV-16). Durant les 
évènements d’Heinrich, les taux de sédimentation sont très variables d’une carotte à une autre, 
s’échelonnant dans le cas du H3 entre 15 cm.ka-1 dans la carotte MD9923-41 et 69 cm.ka-1 
dans la carotte MD9923-37. 
 
 Les terminaisons IA-IB (Bølling/Allerød et Younger Dryas) 
Cette transition entre la dernière période glaciaire et l’interglaciaire actuel se traduit dans 
l’ensemble des carottes par une augmentation du taux de sédimentation au Bølling/Allerød 
(Figure  IV-16), avec les taux les plus élevés enregistrés dans les carottes CADKS24 
(79 cm.ka-1), MD9923-37 (88 cm.ka-1) et MD9923-38 (88 cm.ka-1). Le passage au Younger 
Dryas est marqué dans chaque carotte par une diminution globale du taux de sédimentation 
d’un facteur 2, à l’exception de la carotte CADKS25, où ce passage ne se marque que par une 
très légère diminution du taux de sédimentation. Il est néanmoins notable que les carottes 
CADKS09, CADKS11 et CADKS17 enregistrent des taux de sédimentation élevés durant 
cette période, avec des valeurs atteignant plus de 200 cm.ka-1 dans la carotte CADKS17. 
 
 L’interglaciaire actuel (de la terminaison IB à l’actuel) 
Une augmentation du taux de sédimentation est observée à la fin du Younger Dryas dans 
les carottes MD9923-41, MD9923-37 et MD9923-38, avec des valeurs atteignant plus de 
130 cm.ka-1 dans la carotte MD9923-38 (Figure  IV-16). Malgré ce constat, et à l’exception 
des carottes CADKS11, CADKS16 et CADKS21, l’interglaciaire actuel se caractérise par une 
diminution progressive du taux de sédimentation initiée dès la fin du Younger Dryas, avec des 
minima enregistrés dans la partie supérieur de l’Holocène. 
 
II.4. Caractérisation du cortège argileux depuis 20 000 ans cal. B.P. 
Avant de s’attacher à l’analyse des variations du cortège argileux des 20 000 dernières 
années, la Figure  IV-17 présente la répartition actuelle des argiles dans le Golfe de Cadix 
déduit de l’analyse minéralogique des sédiments superficiels de chaque carotte. L’illite (I) 
constitue l’essentiel de la fraction argileuse des sédiments au sud de la ride de Guadalquivir, 
où les proportions de ce minéral représentent 40 à 50 % du cortège argileux  (Figure  IV-17). 
Plus au nord, ce cortège est cette fois dominé par la smectite (S) dont les proportions varient 
entre 40 et 50 %. La chlorite (C) représente avec la kaolinite (K) les fractions minéralogiques 
les moins abondantes avec des teneurs moyennes de 15 %. Cependant, une augmentation 
jusqu’à 25 % des teneurs en chlorite est notable sur la bordure occidentale du chenal principal 
de la MOW. 
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Figure  IV-17. Répartition actuelle des minéraux argileux dans le Golfe de Cadix. 
 
Afin de caractériser les variations de la sédimentation fine du Quaternaire terminal, notre 
étude s’est focalisée sur l’analyse minéralogique des carottes CADKS24 et CADKS25. D’un 
point de vue sédimentaire, ces carottes sont un terrain idéal pour l’étude du cortège argileux 
puisqu’elles présentent depuis leur base jusqu’à leur sommet une sédimentation à dominante 
argilo-silteuse. De plus, l’identification de deux séquences contouritiques fines attribuées aux 
pics contouritiques I et II suggère que ces carottes fournissent un enregistrement continu des 
variations de la sédimentation contouritique des 20 000 dernières années. 
Le pourcentage de chaque espèce minérale demeure relativement constant à travers les 
deux carottes avec un cortège argileux dominé par la fraction illitique (~ 45 %), les teneurs en 
smectite, kaolinite et chlorite représentant chacune environ 20 % de la fraction argileuse totale 
(Figure  IV-18). Une augmentation des teneurs en smectite de l’ordre de 5 % est cependant 
observée durant le Dernier Maximum Glaciaire dans la carotte CADKS25. Une augmentation 
du même ordre de grandeur des teneurs en kaolinite est également observée à l’Holocène dans 
les deux carottes. 
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Figure  IV-18. Distribution des pourcentages relatifs des minéraux argileux dans les carottes 
CADKS24 et CADKS25. 
 
Aucune corrélation n’est observée entre l’illite et la chlorite, l’illite et la kaolinite, la 
kaolinite et la smectite, la chlorite et la smectite (Figure  IV-19). Une anti-corrélation nette 
(R2=0,65) caractérise en revanche l’illite et la smectite avec un coefficient de corrélation 
atteignant jusqu’à 0,95 dans les échantillons de l’Holocène inférieur. Dans une moindre 
mesure une anti-corrélation est également observée entre la chlorite et la kaolinite (R2=0,33). 
Dans des travaux antérieurs, les variations de la composition du cortège argileux du Golfe 
de Cadix ont été déduits des rapports C/K (Mélières, 1974) et (S+K)/(I+C) (Grousset et al., 
1988; Vergnaud-Grazzini et al., 1989). Dans notre étude, les résultats obtenus dans les deux 
carottes se sont avérés bien plus significatifs à partir de l’utilisation du rapport C/K (Figure 
 IV-18). L’évènement H1 se caractérise par une augmentation significative de ce rapport dans 
les deux carottes. Cette augmentation est également observée durant le Younger Dryas dans la 
carotte CADKS25 qui présente des variations de ce rapport plus marquées. Une analyse du 
diffractogramme de poudre des échantillons prélevés dans le faciès silto-argileux du pic 
contouritique II montre que ce terme est en majorité constitué de quartz avec des carbonates et 
de la dolomite en moindre quantité (Figure  IV-20). L’Holocène se caractérise dans les deux 
carottes par une diminution importante du rapport C/K (Figure  IV-18). 
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Figure  IV-19. Diagrammes de corrélations entre les différents minéraux argileux. 
 
 
Figure  IV-20. Diffractogrammes de poudre caractéristiques du pic contouritique II dans les 
carottes CADKS24 et CADKS25. 
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II.5. Résumé des principaux résultats 
 La quasi totalité de la zone est gouvernée par les processus contouritiques responsables 
de la mise en place de trois séquences-types liées aux variations d’intensité de la 
MOW. 
 Les évènements d’Heinrich et les stadiaires Dansgaard-Oeschger sont synchrones 
d’une intensification de la MOW mise en évidence par le dépôt du terme le plus 
grossier des séquences contouritiques. 
 Trois séquences contouritiques majeures (« Pics Contouritiques ») caractérisent la 
sédimentation des 18 000 dernières années. Ces trois séquences témoignent d’une 
augmentation d’activité de la MOW au cours de l’évènement H1, du Younger Dryas et 
de la partie supérieure de l’Holocène. 
 Le Younger Dryas se caractérise par la mise en place de la plus grossière des 
séquences contouritiques observée et par une augmentation du rapport C/K également 
mis en évidence au cours de l’évènement H1. 
 Au sein du Younger Dryas et des évènements d’Heinrich H1, H3 et H4, le pic 
granulométrique présente un retard par rapport au pic d’abondance de N. pachyderma 
senestre. 
 Le Dernier Maximum Glaciaire est majoritairement caractérisée par une sédimentation 
fine, reflet d’une faible activité de la MOW, et par une augmentation des teneurs 
relatives en smectite. 
 Une diminution globale des apports sédimentaires amorcée dès 50 000 ans cal. B.P. est 
mise en évidence depuis la terminaison I. Le passage du Bølling/Allerød au Younger 
Dryas se caractérise par une nette diminution des taux de sédimentation. 
 L’entrée dans l’Holocène se traduit dans la majorité des carottes par une nette 
diminution de la granularité des dépôts (faciès argileux homogène), conséquence d’une 
très faible activité de la MOW, par une diminution du rapport C/K, et par la poursuite 
de la chute du taux de sédimentation. 
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III. ETUDE SISMIQUE DETAILLEE DES DRIFTS DE FARO-CADIX, D’HUELVA ET 
DE GUADALQUIVIR 
Les drifts de Faro-Cadix, d’Huelva et de Guadalquivir sont soumis par leur position 
géographique à l’activité des trois branches de la MLW (Figure  IV-21). L’étude de 
l’agencement des dépôts superficiels qui constituent ces drifts présente donc un intérêt majeur 
pour la compréhension de l’évolution de ces divers écoulements au cours du Quaternaire 
terminal. L’étude détaillée de ces grands corps sédimentaires est facilitée par la bonne 
pénétration du signal acoustique dans ces zones. 
 
Figure  IV-21. Localisation des drifts de Faro-Cadix, d’Huelva et de Guadalquivir. 
 
III.1. Les faciès sismiques 
Les drifts de Faro-Cadix, d’Huelva et de Guadalquivir sont constitués de l’alternance de 
trois faciès sismiques distincts (Figure  IV-22) : 
 
Figure  IV-22. Faciès sismiques caractéristiques des drifts de Faro-Cadix, d’Huelva et de 
Guadalquivir. Localisation du profil sur la Figure  IV-21. 
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(1) le faciès lité continu, caractérisé par des réflecteurs continus parallèles de forte 
amplitude, (2) le faciès lité diffus, caractérisé par des réflecteurs discontinus parallèles de 
faible amplitude et (3) le faciès transparent, moins fréquemment observé dans nos 
enregistrements. L’agencement de ces faciès dans l’espace est variable et les variations 
latérales de faciès fréquentes. 
 
III.2. Les unités internes 
III.2.1. Définition des unités internes 
Plusieurs discontinuités majeures reconnues au sein des drifts de Faro-Cadix, d’Huelva et 
de Guadalquivir, permettent de définir huit unités de dépôt (Figure  IV-23). 
La limite supérieure des unités A à G est définie par une discontinuité majeure identifiée 
par la terminaison en toplap des réflecteurs sous-jacents. La base de l’unité A correspond à la 
limite de pénétration du signal. La limite supérieure de l’unité H correspond quant à elle à la 
surface actuelle du fond marin. 
 
Figure  IV-23. Définition des unités internes et des discontinuités majeures (Bd à Hd) : 
exemple du drift d’Huelva. Noter, dans la partie gauche du profil, la troncature des 
réflecteurs par la surface du fond marin. Localisation du profil sur la Figure  IV-21. 
 
Malgré les variations latérales de faciès observées, chacune de ces unités montre des 
caractéristiques acoustiques récurrentes : (1) un faciès lités continu à lité diffus dans le cas des 
unités A, B, C, D et G (2) un faciès lité diffus où les réflecteurs sont très difficilement 
identifiables dans l’unité D’, (3) un faciès lité continu pour l’unité E, (4) un faciès transparent 
à lité diffus pour l’unité F, (5) un faciès transparent pour l’unité H. 
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Les critères faciologiques de ces unités s’avèrent très utiles dans les zones où les 
discontinuités majeures ne présentent pas un caractère érosif et se présentent sous la forme de 
surfaces concordantes (Figure  IV-24). 
 
Figure  IV-24. Illustration de la nature concordante des discontinuités majeures (Bd à Hd) : 
exemple du drift de Faro-Cadix. Localisation du profil sur la Figure  IV-21. 
 
III.2.2. Géométrie des unités internes 
Notre étude sur l’architecture des dépôts des drifts de Faro-Cadix, d’Huelva et de 
Guadalquivir se cantonne à l’analyse détaillée des unités D à H. Les données concernant les 
unités A, B C et D’, dénuées de tout contrôle stratigraphique (cf II.4. Corrélations litho-
sismiques), se sont avérées trop fragmentaires pour réaliser une cartographie réaliste et fiable 
de ces dépôts, en particulier au sein du drift de Guadalquivir. 
 
III.2.2.1. L’unité D 
L’unité D, unité la plus épaisse cartographiée dans cette étude, se caractérise par des dépôts 
dont l’épaisseur moyenne est comprise entre 15 et 25 m (Figure  IV-25I). D’une manière 
générale, une diminution des épaisseurs est observée à l’approche des rides de Cadix et de 
Guadalquivir et des chenaux de Cadix, d’Huelva et de Guadalquivir. 
Le drift de Faro-Cadix montre une distribution concentrique des dépôts avec un dépocentre 
principal orienté NNE/SSW ou les épaisseurs maximales rencontrées sont de l’ordre de 20 m 
(d1, Figure  IV-25I). A la périphérie méridionale du drift, un dépocentre très étiré orienté 
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parallèlement au chenal d’Huelva (WNW/ESE) se caractérise par des épaisseurs atteignant 
40 m (d2, Figure  IV-25I). De telles épaisseurs sont également observées à la jonction des 
drifts de Faro-Cadix et d’Huelva, zone caractérisée par un dépocentre de faible surface 
d’extension orienté N/S où les isopaques se distribuent de façon concentrique (d3, Figure 
 IV-25I). 
           
Figure  IV-25. I. Distribution spatiale et principaux dépocentres de l’unité D. II. Distribution 
spatiale et principaux dépocentres de l’unité E. Les lignes pointillées blanches correspondent 
à l’orientation des dépocentres. Les lignes noires représentent les limites entre les zones 
d’accumulation et de non-dépôt. 
 
Le drift d’Huelva se caractérise par un dépocentre allongé (d4, Figure  IV-25I) dont 
l’orientation WSW/ENE évolue vers le NNW/SSE dans la partie septentrionale du drift où les 
dépôts atteignent 20 m d’épaisseur. Une zone de moindre épaisseur globalement orientée E/W 
est observée dans la partie NW du drift (e1, Figure  IV-25I). 
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Les zones cartographiées dans les vallées marginales de la ride de Guadalquivir sont 
caractérisées par des épaisseurs moyennes de l’ordre de la dizaine de mètres et une 
distribution concentrique des isopaques. 
Au sein du drift de Guadalquivir, une tendance à l’augmentation des épaisseurs est 
observée d’Est en Ouest. La partie orientale du drift montre globalement des épaisseurs 
comprises entre 5 et 15 m avec des petits dépocentres très localisés (d5 et d6, Figure  IV-25I). 
La partie occidentale se caractérise au contraire par deux dépocentres allongés (d7 et d8, 
Figure  IV-25I) encadrant une zone de non-dépôt orientée WNW/ESE (e2, Figure  IV-25I). Le 
dépocentre d7, orienté NW/SE, montre des épaisseurs maximales de 25 m. Le dépocentre d8, 
se caractérise quant à lui par des épaisseurs maximales de l’ordre de 20 m et par un 
changement dans son orientation, passant de N/S à l’Est du méridien 7°50’W  à WNW/ESE à 
l’Ouest de ce dernier. 
 
III.2.2.2. L’unité E 
Le drift de Faro-Cadix se caractérise par des dépôts dont l’épaisseur moyenne est 
d’environ 6 m et par une distribution concentrique des isopaques avec un dépocentre orienté 
E/W (d1, Figure  IV-25II). Une zone de non-dépôt de faible surface d’extension orientée 
WSW/ENE est observée à la périphérie méridionale du drift (e1, Figure  IV-25II). La partie 
occidentale de la jonction des drifts de Faro-Cadix et d’Huelva se caractérise par un 
dépocentre orienté NNW/SSE où les épaisseurs atteignent 15 m (d2, Figure  IV-25II). 
Le drift d’Huelva se caractérise par des épaisseurs moyennes d’environ 6 m et un 
dépocentre allongé (d3, Figure  IV-25II) dont l’orientation WSW/ENE évolue vers une 
orientation NW/SE dans la partie septentrionale du drift où les dépôts atteignent 15 m 
d’épaisseur. Une zone de moindre dépôt orienté NW/SE est observée dans la partie NW du 
drift (e2, Figure  IV-25II). 
Les zones cartographiées dans les vallées marginales de la ride de Guadalquivir montrent 
des épaisseurs moyennes comprises entre 5 et 10 m et une distribution concentrique des 
isopaques. 
Le drift de Guadalquivir se caractérise dans sa partie NE par des dépôts peu épais sans 
zone d’accumulation préférentielle. Plusieurs dépocentres allongés et globalement orientés 
E/W à WNW/ESE sont observés au Sud et à l’Ouest du drift (d4 à d9, Figure  IV-25II). Ces 
zones se caractérisent par des accumulations sédimentaires d’épaisseur supérieure à 15 m 
avec des maxima de 20 m reconnus dans la partie occidentale du drift. Une zone de non-dépôt 
très étalée orientée NW/SE (e3, Figure  IV-25II) est également mise en évidence dans cette 
partie du drift. 
Au sein de chacun de ces corps contouritiques une réduction des épaisseurs est observée à 
l’approche des rides de Cadix et de Guadalquivir et des chenaux de Cadix, d’Huelva et de 
Guadalquivir. Cependant, cette diminution s’effectue beaucoup plus progressivement dans la 
partie NE du drift de Guadalquivir. 
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Figure  IV-26. I. Distribution spatiale et principaux dépocentres de l’unité F. II. Distribution 
spatiale et principaux dépocentres de l’unité G. Les lignes pointillées blanches correspondent 
à l’orientation des dépocentres. Les lignes noires représentent les limites entre les zones 
d’accumulation et de non-dépôt. 
 
III.2.2.3. L’unité F 
Le drift de Faro-Cadix, caractérisé par des dépôts peu épais dont l’épaisseur moyenne est 
d’environ 5 m, présente un dépocentre peu marqué globalement orienté NE/SW (d1, Figure 
 IV-26I). La périphérie méridionale du drift montre une zone d’accumulation orientée E/W 
avec des épaisseurs maximales de l’ordre de 10 m (d2, Figure  IV-26I), et une zone de non-
dépôt de faible surface d’extension orientée WSW/NNE (e1, Figure  IV-26I). 
Le drift d’Huelva se caractérise par un dépocentre allongé (d3, Figure  IV-26I) dont 
l’orientation WSW/ENE évolue vers une orientation NNW/SSE dans la partie septentrionale 
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du drift où les dépôts n’excèdent pas 8 m d’épaisseur. Une zone de moindre épaisseur orientée 
NW/SE est observée dans la partie NW du drift (e2, Figure  IV-26I). 
Les zones cartographiées dans les vallées marginales de la ride de Guadalquivir montrent 
des épaisseurs moyennes d’environ 5 m et une distribution concentrique des isopaques. 
Le drift de Guadalquivir est caractérisé par des dépôts dont l’épaisseur est d’environ 6 m. 
Un dépocentre orienté WSW/ENE s’observe dans la partie SE du drift (d4, Figure  IV-26I). La 
partie occidentale se caractérise par des dépôts plus épais (8 m) et par de nombreux petits 
dépocentres (d5 à d10, Figure  IV-26I), la plupart allongés et orientés E/W. Une zone de non-
dépôt étalée d’orientation NW/SE est également mise en évidence dans cette partie du drift 
(e3, Figure  IV-26I). 
Au sein de chacune de ces accumulations sédimentaires, une diminution des épaisseurs est 
observée à l’approche des rides de Cadix et de Guadalquivir et des chenaux de Cadix, 
d’Huelva et de Guadalquivir. 
 
III.2.2.4. L’unité G 
L’unité G, unité en moyenne la plus mince cartographiée dans cette étude, se caractérise 
par des dépôts dont l’épaisseur moyenne est comprise entre 2 et 6 m (Figure  IV-26II). Au sein 
de chacun des drifts une diminution des épaisseurs est observée à l’approche des rides de 
Cadix et de Guadalquivir et des chenaux de Cadix, d’Huelva et de Guadalquivir, à l’exception 
de la partie SW du drift du Guadalquivir. 
L’épaisseur des dépôts n’excède pas 2 m au sein du drift de Faro-Cadix. Une légère 
augmentation des épaisseurs et une zone de non-dépôt de faible surface d’extension orientée 
WSW/ENE (e1, Figure  IV-26II) sont cependant notables à l’approche de la jonction entre ce 
drift et celui d’Huelva. 
Le drift d’Huelva, caractérisé par des épaisseurs d’environ 4 m, présente un dépocentre 
allongé et morcelé (d1, Figure  IV-26II) dont l’orientation WSW/ENE évolue vers une 
orientation NW/SE dans la partie NW du drift où une dichotomie du dépocentre est observée. 
Les zones cartographiées dans les vallées marginales de la ride de Guadalquivir montrent 
des épaisseurs moyennes d’environ 3 m et une distribution concentrique des isopaques. 
Le drift de Guadalquivir se caractérise dans son extrémité occidentale par des épaisseurs 
importantes (20 m) et par une large zone de non-dépôt étalée dans le sens NW/SE (e2, Figure 
 IV-26II). Des dépocentres orientés E/W à NE/SW sont également identifiés au sein de ce drift 
(d2 à d7, Figure  IV-26II). 
 
III.2.2.5. L’unité H 
Le drift de Faro-Cadix se caractérise par des épaisseurs moyennes de l’ordre de 4 m et un 
dépocentre orienté NW/SE (d1, Figure  IV-27). Des épaisseurs plus importantes (10 m) ainsi 
qu’une zone de non-dépôt de faible surface d’extension orientée WSW/ENE (e1, Figure 
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 IV-27) sont observées dans la partie méridionale du drift. Au contraire des unités précédentes, 
aucune jonction n’est observée entre les drifts de Faro-Cadix et d’Huelva. 
 
Figure  IV-27. Distribution spatiale et principaux dépocentres de l’unité H. Les lignes 
pointillées blanches correspondent à l’orientation des dépocentres. Les lignes noires 
représentent les limites entre les zones d’accumulation et de non-dépôt. 
 
Le drift d’Huelva se caractérise par des épaisseurs d’environ 5 m et un dépocentre allongé 
(d2, Figure  IV-27) dont l’orientation WNW/ESE évolue vers une orientation NW/SE dans la 
partie NW du drift. Dans cette partie du drift, le dépocentre présente une dichotomie avec une 
branche orientale orientée NNW/SSE et une branche occidentale orientée WNW/ESE. 
Les zones cartographiées dans les vallées marginales de la ride de Guadalquivir montrent 
des épaisseurs moyennes d’environ 4 m et une distribution concentrique des isopaques. 
Le drift de Guadalquivir est caractérisé par des épaisseurs évoluant d’environ 5 m dans la 
partie nord orientale à environ 8 m dans les parties sud et occidentale. La partie orientale 
présente deux dépocentres orientés E/W à WSW/ENE (d3 et d4, Figure  IV-27). La partie 
occidentale se caractérise, quant à elle, par des dépocentres étroits et allongés d’orientation 
E/W à NW/SE (d5 à d9, Figure  IV-27) et par une zone de non-dépôt étroite et allongée 
d’orientation NW/SE (e2, Figure  IV-27). 
Une diminution dans l’épaisseur des dépôts est là encore observée dans chaque drift à 
l’approche des rides de Cadix et de Guadalquivir et des chenaux de Cadix, d’Huelva et de 
Guadalquivir. 
 
III.2.3. Distribution spatiale des discontinuités majeures 
Les reconstitutions bathymétriques de chaque discontinuité majeure, effectuées à partir des 
cartes en isopaques des unités cartographiées, mettent en évidence des tendances 
morphologiques récurrentes au sein des drifts étudiés. 
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 Le drift de Faro-Cadix se caractérise par une grande dépression circulaire (d1, Figure 
 IV-28 et Figure  IV-29). 
 
Figure  IV-28. Cartes en isobathes de l’état actuel du système et des discontinuités Gd et Hd. 
 
 Le secteur SE du drift d’Huelva présente en son centre un bombement topographique 
orienté NW/SE (b1, Figure  IV-28 et Figure  IV-29). Au Nord de ce relief, 
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l’augmentation bathymétrique souligne l’existence d’une dépression allongée orientée 
NW/SE (d2, Figure  IV-28 et Figure  IV-29). La partie méridionale du drift montre 
également une augmentation bathymétrique (d3, Figure  IV-28 et Figure  IV-29). 
 
Figure  IV-29. Cartes en isobathes des discontinuités Dd et Ed et Fd. 
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 Le secteur NW du drift d’Huelva montre dans sa partie occidentale une augmentation 
rapide de la bathymétrie (d4, Figure  IV-28 et Figure  IV-29). La partie orientale de ce 
secteur est quant à elle caractérisée par deux reliefs légèrement marqués 
topographiquement (b2 et b3, Figure  IV-28 et Figure  IV-29). 
 Trois dépressions plus ou moins fortement marquées sont observées dans la partie E du 
secteur oriental du drift de Guadalquivir. La première d’entre-elles (d5, Figure  IV-28 
et Figure  IV-29) est relativement confinée et orientée E/W ; la seconde (d6, Figure 
 IV-28 et Figure  IV-29), de plus vaste extension géographique, est orientée NE/SW ; la 
troisième (d7, Figure  IV-28 et Figure  IV-29), plus petite, présente une orientation E/W. 
La partie W du secteur oriental du drift se caractérise par une dépression allongée et 
étroite (d8, Figure  IV-28 et Figure  IV-29) dont l’orientation E/W évolue distalement 
vers l’WNW/ESE. A l’Ouest de cette dépression, l’existence d’un relief topographique 
orienté NW/SE (b4, Figure  IV-28 et Figure  IV-29) souligne de part et d’autre de celui-
ci la présence de deux dépressions allongées et orientées N/W à WNW/ESE (d9 et 
d10, Figure  IV-28 et Figure  IV-29). 
 Le secteur occidental du drift de Guadalquivir se caractérise par la présence d’une 
dépression étroite et allongée dans la direction WNW/ESE (d11, Figure  IV-28 et 
Figure  IV-29). Un relief topographique de forme ovale de même orientation (b5, 
Figure  IV-28 et Figure  IV-29) s’observe au Nord de cette dernière. Une augmentation 
bathymétrique caractérise les périphéries N et S de ce secteur (d12 et d13, Figure 
 IV-28 et Figure  IV-29). 
 
III.3. Architecture des dépôts 
III.3.1. Le drift de Faro-Cadix 
Au sein du drift de Faro-Cadix, les discontinuités se matérialisent globalement par des 
surfaces concordantes où des terminaisons en onlap des réflecteurs sus-jacents sont parfois 
observées. La configuration des réflecteurs montre une nette aggradation des unités de dépôt 
aboutissant à un comblement progressif du drift (Figure  IV-30) mis en évidence par 
l’évolution concentrique des isobathes dans ce secteur (a, Figure  IV-31). Ce remplissage, 
moins prononcé dans le secteur méridional du drift, s’explique par une érosion des dépôts 
matérialisée par les discontinuités Ed dans le secteur oriental (zoom1, Figure  IV-30) et Hd 
dans le secteur occidental (zoom2, Figure  IV-30), où une troncature des réflecteurs 
représentée par la surface du fond marin est également observée. 
 
III.3.2. Le chenal d’Huelva 
La partie amont du chenal, caractérisée par la juxtaposition des isobathes au niveau de sa 
bordure sud (b, Figure  IV-31), montre une absence de dépôt, conséquence d’une érosion 
récente de l’ensemble des unités A à H (Figure  IV-32). La bordure nord du chenal présente 
également une érosion importante des unités A à D matérialisée par la discontinuité Ed. La 
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légère migration vers le Sud des isobathes observée sur ce flanc du chenal (c, Figure  IV-31) 
s’explique par le dépôt des unités E à H (Figure  IV-32). Vers l’aval, la distribution des 
isobathes montre un chenal caractérisée par de l’érosion sur son flanc nord (d, Figure  IV-31), 
et de l’aggradation sur son flanc sud (e, Figure  IV-31). Une progradation vers le haut de pente 
du fond de chenal est également observée. 
 
Figure  IV-30. Assemblage en vue pseudo 3D de profils sismiques Chirp montrant la structure 
interne du drift de Faro-Cadix. 
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Figure  IV-31. Evolution de la bathymétrie entre la discontinuité Dd et l’actuel au sein des 
drifts de Faro-Cadix et d’Huelva. Les flèches pointillées noires correspondent aux directions 
de migration des isobathes. 
 
 
Figure  IV-32. Architecture des unités sismiques de part et d’autre du chenal d’Huelva. 
 
III.3.3. Le drift d’Huelva 
Le déplacement progressif des isobathes vers le Sud au sein du secteur oriental du drift 
d’Huelva met en évidence une aggradation de cette partie de la zone (f, Figure  IV-31). Cette 
dernière résulte de la compétition entre le dépôt des unités A à H et l’érosion de ces dernières 
au niveau des discontinuités Ad à Hd (zoom, Figure  IV-33). Localement, au sein de l’unité D, 
une progradation des dépôts vers le Sud et la mise en place de figures sédimentaires du type 
sediment waves sont observées (zoom, Figure  IV-33).  
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Figure  IV-33. Assemblage en vue pseudo 3D de profils sismiques Chirp montrant la structure 
interne du secteur oriental du drift d’Huelva. 
 
Le passage du chenal de Cadix dans la partie méridionale du drift se traduit par une érosion 
matérialisée par le fond marin actuel de l’ensemble des unités A à H. L’érosion de ces unités 
est également identifiée dans la continuité du chenal d’Huelva (Figure  IV-33). 
CHAPITRE 4. Caractérisation de l’activité contouritique depuis 50 000 ans B.P. 
Hanquiez-2006  - 189 - 
 
Figure  IV-34. Assemblage en vue pseudo 3D de profils sismiques Chirp montrant la structure 
interne du secteur occidental du drift d’Huelva. 
 
La partie NE du secteur occidental du drift d’Huelva présente une morphologie en 
dépression où l’aggradation des dépôts conduit au comblement progressif de celle-ci (Figure 
 IV-34). Le flanc nord de cette dépression montre cependant une légère progradation des 
dépôts vers le Nord s’accompagnant d’une édification de figures sédimentaires de type 
sediment waves. L’aggradation des dépôts est marquée par l’évolution concentrique des 
isobathes dans cette partie du drift (g, Figure  IV-31). Une aggradation et une progradation des 
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dépôts vers le Nord s’observe au Sud de ce secteur (zoom2, Figure  IV-34). Cette aggradation 
est entrecoupée par deux phases d’érosion matérialisées par les discontinuités Cd et Ed 
(zoom1 et zoom2, Figure  IV-34). Ces dernières ont pour conséquence un resserrement des 
isobathes dans cette partie du drift (h, Figure  IV-31). Une érosion de l’ensemble des unités de 
dépôt représentée par la surface du fond marin caractérise la partie SE de ce secteur (Figure 
 IV-34) et est responsable de la juxtaposition des isobathes dans cette partie du drift (i, Figure 
 IV-31). 
 
Figure  IV-35. Assemblage en vue pseudo 3D de profils sismiques Chirp montrant la structure 
interne du secteur oriental du drift de Guadalquivir. 
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III.3.4. Le drift de Guadalquivir 
L’agencement des unités de dépôt dans le secteur oriental du drift de Guadalquivir montre 
une aggradation généralisée des dépôts avec les discontinuités Bd à Hd se matérialisant ici 
sous la forme de surfaces concordantes (Figure  IV-35). Un groupe de failles verticales 
affectant les unités A à D est observé localement dans ce secteur (zoom3, Figure  IV-35). 
L’aggradation de cette zone est mise en évidence par la migration des isobathes vers le bas de 
pente (Figure  IV-36). 
 
Figure  IV-36. Assemblage en vue pseudo 3D de profils sismiques Chirp montrant la structure 
interne du secteur occidental du drift de Guadalquivir. 
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Le passage des chenaux de Guadalquivir et de Cadix au Nord et au Sud du drift se traduit 
par le resserrement et la juxtaposition des isobathes (a et b, Figure  IV-36). Ceci est la 
conséquence d’une érosion de l’ensemble des unités de dépôt représentée par la surface 
actuelle du fond marin (Figure  IV-35). Le chenal de Guadalquivir étant moins bien marqué 
dans la topographie dans sa partie amont, l’érosion de l’ensemble des unités y apparaît plus 
progressive (zoom4, Figure  IV-35). A l’Ouest du méridien 7°40’W, un grand glissement ainsi 
qu’un escarpement à vergence nord sont observés (Figure  IV-35). Ces deux structures sont 
responsables du resserrement des isobathes observé dans cette partie du drift (c et d, Figure 
 IV-36). Une érosion des unités E, F et G matérialisée par la discontinuité Hd est notable sur la 
bordure orientale du glissement (zoom2, Figure  IV-35) et dans la partie SW de ce secteur du 
drift (zoom1, Figure  IV-35). 
Une érosion des unités E à G matérialisée par les discontinuités Gd et Hd est observée au 
Nord et au Sud du secteur occidental du drift (zoom2 et zoom3, Figure  IV-37). Ces zones sont 
néanmoins caractérisées par une aggradation importante des dépôts s’accompagnant d’une 
migration des isobathes vers l’Ouest (Figure  IV-36). Les parties centrale et occidentale du 
secteur présente une progradation des dépôts vers le NE (zoom1, Figure  IV-37) 
s’accompagnant d’une aggradation plus importante qu’aux périphéries nord et sud de ce 
secteur du drift. Cette progradation est entrecoupée par deux phases d’érosion représentées 
par les discontinuités Gd et Hd (zoom1, Figure  IV-37). Une troncature des dépôts matérialisée 
par la surface du fond marin affecte le flanc et la frange sud de la dépression d11 (Figure 
 IV-37). Cette érosion, responsable du resserrement et de la juxtaposition des isobathes dans 
cette partie du secteur (e et f, Figure  IV-36), se restreint à la partie basale de d11 dans la partie 
occidentale du secteur (Figure  IV-37). 
 
Figure  IV-37. Evolution de la bathymétrie entre la discontinuité Dd et l’actuel au sein du drift 
de Guadalquivir. Les flèches pointillées noires correspondent aux directions de migration des 
isobathes. 
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III.4. Corrélations litho-sismiques 
Cette méthode est basée sur les corrélations entre les variations d’impédance acoustique 
dans les carottes, déduit des mesures de gamma densité et de vitesses du son, et les variations 
de l’intensité des réflecteurs sismiques, illustration directe des changements de lithologie 
affectant la colonne sédimentaire. 
Les corrélations se basent également sur l’agencement général des réflecteurs sismiques et 
des faciès lithologiques afin de contourner les problèmes liés au carottage qui engendre 
fréquemment de l’étirement ou de la compaction dans les niveaux supérieurs (Bourillet et al., 
2003; Skinner et McCave, 2003). Il faut conserver à l’esprit que les variations hautes 
fréquences de la lithologie sur des épaisseurs inférieures au demi mètre se matérialiseront par 
un réflecteur unique plus ou moins épais sur la sismique Chirp, du fait de la résolution 
verticale atteinte par cette dernière. 
Malgré cet ensemble d’incertitudes, des niveaux particuliers comme les pics contouritiques 
précédemment décrits (cf. I.3.3.) sont d’un grand intérêt pour effectuer cette corrélation 
puisqu’ils sont responsables, par le contraste de granularité qui les caractérise, d’une variation 
importante de l’impédance acoustique et par conséquent de l’intensité des réflecteurs 
sismiques. 
La carotte MD9923-41 sur laquelle est établie le modèle d’âge se révèle être la meilleure 
candidate par sa position et par les profondeurs qu’elle atteint pour estimer l’âge des 
discontinuités majeures reconnues à la base des unités sismiques décrites dans la partie 
précédente (Figure  IV-12). La base de l’unité E, estimée à 36 000 ans cal. B.P., est assimilée 
au stadiaire 8 (Lowe et al., 2001; NGRIP-members, 2004 ; Figure  IV-38). La base de l’unité F 
est assimilée à l’évènement H2 (24 800 ans cal. B.P.), celle de l’unité G à l’évènement H1 
(18 000 ans cal. B.P.) et celle de l’unité H au Younger Dryas (13 200 ans cal. B.P. ; Figure 
 IV-38). La base de la carotte MD9923-41 n’atteignant pas la base de l’unité D, l’âge de la 
discontinuité correspondante a été estimé par une extrapolation des taux de sédimentation 
calculés entre la base de l’unité E et la base de la carotte. Cette estimation apparaît réalisable 
puisqu’au point de carottage l’ensemble de l’unité D présente une réponse acoustique 
homogène uniquement constituée par le faciès lité diffus (Figure  IV-22). Cette méthode 
permet d’évaluer la mise en place de cette discontinuité aux alentours de 65 000 ans cal. B.P., 
âge correspondant à l’évènement H6 (Bond et al., 1993; Broecker, 2000). 
Afin de contrôler les estimations faites sur l’âge des discontinuités majeures, la démarche 
inverse a été réalisée entre la carotte MD9923-38 prélevée au sein du drift du Guadalquivir et 
le profil Chirp associé (Figure  IV-39). Les taux de sédimentation étant plus importants dans 
cette carotte (Figure  IV-16), seul l’âge des discontinuités à la base des unités G et H ont pu 
être estimée. Ces estimations sont en total accord avec les âges obtenus sur la carotte 
MD9923-41. L’avantage de cette méthode est de pouvoir estimer cette fois, à partir de la 
position de la discontinuité à la base de l’unité F, la position de l’évènement H2 
correspondant dans la carotte MD9923-38, évènement n’ayant pu être reconnu à partir de 
l’étude stratigraphique (Figure  IV-13). 
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Figure  IV-38. Corrélation entre la carotte MD9923-41 et les unités sismiques du profil Chirp 
associé. 
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Figure  IV-39. Corrélation entre la carotte MD9923-38 et les unités sismiques du profil Chirp 
associé. 
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III.5. Résumé des principaux résultats 
 Les drifts de Faro-Cadix, d’Huelva et de Guadalquivir sont des zones aggradantes 
dominées par les processus de dépôt. 
 Les dépôts au sein du drift de Guadalquivir, et en particulier dans les parties 
méridionale et occidentale de ce dernier, sont plus épais (~ facteur 2) qu’au sein des 
drifts de Faro-Cadix et d’Huelva. 
 La partie méridionale du drift d’Huelva enregistre plusieurs phases d’érosion majeures 
datées et estimées, pour les plus récentes, au Younger Dryas, aux évènements H1, H2 
et H6, et au stadiaire 8. Le secteur NW du drift d’Huelva ne présente, quant à lui, 
qu’une érosion majeure datée du stadiaire 8, érosion également identifiée au niveau du 
chenal d’Huelva. 
 Seules les deux discontinuités datées du Younger Dryas et du stadiaire 8 apparaissent 
également sous la forme de surfaces d’érosion au niveau du drift de Faro-Cadix. 
 La sédimentation au sein du drift de Guadalquivir est entrecoupée par les phases 
d’érosion synchrones du Younger Dryas et de l’évènement H1. Celle du Younger 
Dryas apparaît plus drastique, en particulier dans la partie occidentale du drift (d11). 
 Une diminution de l’épaisseur des dépôts s’observe à l’approche des chenaux de 
Cadix, d’Huelva et de Guadalquivir ainsi qu’à proximité des rides de Cadix et de 
Guadalquivir. 
 Une érosion récente affecte les dépôts de la partie méridionale du drift d’Huelva et de 
la partie occidentale du drift de Guadalquivir (d11), ainsi que les flancs des chenaux de 
Cadix, de Guadalquivir, et d’Huelva. Seule la partie aval du chenal de Guadalquivir se 
caractérise par des processus de dépôt. 
 Des failles verticales n’affectant pas les dépôts postérieurs à 36 ka cal. B.P. sont mises 
en évidence dans la partie NE du drift de Guadalquivir. 
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IV. FACTEURS DE CONTROLE SUR LA SEDIMENTATION CONTOURITIQUE DANS 
LE GOLFE DE CADIX AU COURS DU QUATERNAIRE TERMINAL 
IV.1. Les sources sédimentaires et leur variabilité 
La proximité de sources de sédiments terrigènes est un facteur essentiel pour que la MOW 
puisse véritablement s’exprimer en tant qu’agent de transport et de dépôt. Par la dominance 
en illite de la fraction argileuse de ses sédiments, le Golfe de Cadix se rattache au domaine 
atlantique (Biscaye, 1965). Cependant, les apports sédimentaires riches en smectite issus du 
Guadalquivir (Mélières, 1974) masquent ce signal dans la partie septentrionale de la marge 
(carottes CADKS11 et CADKS17). En effet, ce fleuve est la source sédimentaire principale 
du Golfe de Cadix (Mélières, 1974) et explique notamment le développement important des 
corps contouritiques peu profonds comme le drift de Faro (Faugères et al., 1985b). Une 
contribution des fleuves drainant la plaine du Rharb est également à considérer dans la partie 
sud-est du Golfe (Mélières, 1974). Celle-ci pourrait expliquer l’augmentation de la teneur en 
chlorite des sédiments superficiels des carottes CADKS04 et CADKS09. 
Grousset et al. (1988) décrivent un transfert des particules très fines issues du Guadalquivir 
vers la Mer d’Alboran avant que celles-ci ne soient capturées par la MOW au niveau du 
Détroit de Gibraltar. Cette sédimentation fine s’exprime particulièrement lorsque le courant 
de fond est peu actif (Figure  IV-40A). Lorsque cet écoulement est suffisamment intense, il est 
susceptible de redistribuer le stock sédimentaire sableux s’accumulant sur le plateau 
continental et migrant vers le Détroit de Gibraltar sous l’influence du flux atlantique entrant 
(Lobo et al., 2000 ; Figure  IV-40B). Cette hypothèse semble être la plus probable puisqu’il 
n’existe aucune connexion (canyon) entre la pente continentale et le réseau fluvial dans la 
partie orientale du Golfe. Il paraît également difficile que les particules silteuses ou sableuses 
soient transportées depuis la Mer d’Alboran. Toutefois une partie des particules grossières 
transportées par la MOW pourraient être arrachées aux fonds peu profonds du Détroit de 
Gibraltar, où la MOW atteint des vitesses de l’ordre de 2 à 3 m.s-1 (Boyum, 1967; Madelain, 
1970). 
 
Figure  IV-40. Influence de la MOW sur le remaniement des particules. A : faible intensité ; 
B : forte intensité. 
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Enfin, la débrite décrite en contrebas de la ride de Guadalquivir (carotte CADKS18) 
suggère des apports locaux initiés au niveau de la pente continentale par des instabilités. Ces 
écoulements sont susceptibles d’emprunter les vallées marginales localisées en périphérie des 
rides diapiriques pour ensuite interagir avec la MOW qui redistribuerait le long de son 
parcours les particules fines issues de ces écoulements. 
 
IV.2. L’influence de la MOW 
L’action de la MOW sur le fond marin, et le tri des particules qu’elle engendre, sont un 
facteur essentiel à la compréhension de la variabilité observée dans les enregistrements 
sédimentaires du Golfe de Cadix. Ce tri est fonction de la granularité du sédiment et de la 
compétence du courant (Hjulström, 1935). Il est réalisé lors du transport ou de l’érosion du 
sédiment déjà déposé, et conduit à une ségrégation des particules le long du trajet de la MOW. 
La diminution progressive de la vitesse de la MOW vers l’Ouest (e.g. Heezen et Johnson, 
1969; Kenyon et Belderson, 1973; Baringer et Price, 1999) s’enregistre au sein des dépôts par 
une sédimentation globalement plus fine dans les carottes les plus occidentales (CADKS18, 
CADKS21, CADKS24, CADKS25). Dans les chenaux, zones dominées par des vitesses 
d’écoulement plus importantes, le vannage du sédiment déposé provoque la remise en 
suspension et le transport des particules fines et conduit, dans les cas les plus extrêmes, à la 
mise en place de lag deposits (Mulder et al., 2003). 
La bioturbation, caractéristique majeure des faciès contouritiques, semble également jouer 
un rôle important sur la mise en place des niveaux les plus grossiers. En remaniant 
continuellement le sédiment superficiel, elle favorise la remise en suspension de la matrice 
argileuse (Faugères et Stow, 1993) qui peut alors de nouveau être transportée par 
l’écoulement lorsque celui-ci est suffisamment compétent. Les faciès mottled, niveaux 
dominés par une sédimentation silto-argileuse, se déposeraient donc sous l’influence d’un 
courant encore trop faible pour mettre en mouvement la fraction fine remaniée par les 
organismes fouisseurs. Une intensification du courant permettrait alors le vannage des 
particules fines et le dépôt des faciès silto-sableux homogènes très pauvres en argile. Ce 
processus est susceptible d’expliquer la baisse du taux de sédimentation enregistré dans les 
carottes MD9923-37, MD9923-38 et MD9923-41 lors du Younger Dryas, épisode relatif à 
une intensification de la MOW et au dépôt de la séquence contouritique la plus grossière. 
Les variations journalières à saisonnières de l’activité de la MOW sont également un 
facteur à considérer pour expliquer la mise en place des faciès motttled. En effet, une 
variabilité rapide des vitesses de la MOW, de l’ordre de 70 cm.s-1, a pu être mise en évidence 
sur une durée de quelques jours (Stanton, 1983). De telles variations d’intensité dans les 
vitesses de circulation pourraient se traduire dans les dépôts par une succession de niveaux 
plus ou moins silteux. La bioturbation se chargerait ensuite de mélanger ces niveaux, leur 
conférant ainsi un aspect mottled. 
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IV.3. Le contexte géologique de la marge 
IV.3.1. La morphologie de la marge 
La morphologie concave de la marge et les reliefs tectoniques (rides de Cadix et de 
Guadalquivir, banc de Guadalquivir) constituent de véritables obstacles pour la MOW et 
influencent donc considérablement l’orientation et la vitesse de cet écoulement, et par 
conséquent la répartition des dépôts dans le Golfe (cf. CHAPITRE III). La répartition actuelle 
des faciès sédimentaires met en évidence des dépôts grossiers (graviers et sables) dans les 
parties chenalisées alors que la sédimentation sur les drifts est dominée par des dépôts plus 
fins (argiles et silts). Ce constat est également vérifié pour les 50 000 dernières années par le 
caractère plus sableux des carottes prélevées au sein des chenaux contouritiques (CADKS09 
et CADKS11) ou dans des zones sujettes au confinement et à l’accélération locale des 
écoulements (CADKS16 et CADKS17), ainsi que par la dominance argilo-silteuse de la 
sédimentation sur les drifts (carottes MD9923-37, MD9923-38, MD9923-41). 
 
IV.3.2. Le contrôle tectonique 
Bien que conditionnant directement la morphologie de la marge, le contrôle tectonique 
apparaît comme un facteur ayant un moindre impact sur la sédimentation dans le Golfe à 
l’échelle temporelle de ce travail. La néotectonique ne semble se marquer que par quelques 
failles affectant les sédiments antérieurs à 36 000 ans cal. B.P. dans la partie septentrionale du 
drift de Guadalquivir. La proximité entre ces accidents et le banc du Guadalquivir suggère un 
rejeu récent de ce dernier, conséquence de la phase compressive débutée au Miocène terminal 
et toujours active actuellement (Medialdea et al., 2004). 
Les rides diapiriques de Cadix et de Guadalquivir font partie de l’héritage tectonique de la 
région. Leur développement est à l’origine de la structure synclinale du drift de Faro-Cadix. 
L’amincissement progressif des unités de dépôt en périphérie du drift est cohérent avec la 
réactivation de ces rides initiée au début du Pléistocène terminal (Rodero et al., 1999). 
Les nombreux bassins intra-pente observés au sein de la pente inférieure sont également à 
mettre en relation avec un contrôle structural. En effet, seul ce dernier peut être invoqué pour 
la mise en place de telles structures, puisque celles-ci se situent bien au-delà de la limite 
d’action de la MOW sur le fond. La similitude entre l’orientation de l’axe d’allongement de 
ces bassins et l’orientation des rides de Cadix et de Guadalquivir renforce cette hypothèse. La 
mise en place de ces bassins pourrait être liée à l’étalement en profondeur du prisme 
d’accrétion (Gutscher et al., 2002), étalement amplifié par le fort taux de sédimentation sur la 
levée contouritique géante (Mulder et al., 2003). La convergence morphologique existante 
entre ces bassins et ceux du Golfe du Mexique (Figure  IV-41) suggère également un 
mécanisme de mise en place par de la tectonique salifère ou argileuse (Hudec et al., 2005; 
Vendeville, 2005). Dans le Golfe de Cadix, l’observation de nombreuses figures 
d’échappement de fluide (volcans de boue et autres structures en dômes) disséminées sur 
l’ensemble de la pente semble corroborer ce mode de formation. 
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Figure  IV-41. Convergence morphologique entre les bassins intra-pente du Golfe de Cadix 
(A) et les mini-bassins du Golfe de Mexique (B ; bathymétrie tirée de Hudec et al., 2003). 
 
IV.4. Le rôle du climat et du glacio-eustatisme 
IV.4.1. Impact de la variabilité climatique haute fréquence 
La dynamique spatio-temporelle de la MOW est contrôlée par l’équilibre du bilan 
évaporation/précipitation en Méditerranée et par les variations d’intensité de formation d’eaux 
profondes méditerranéennes (Bryden et Stommel, 1982). Ces dernières conditionnent la 
circulation thermohaline en Méditerranée et le flux d’eau sortant au niveau du Détroit de 
Gibraltar. Puisque le climat affecte la formation d’eaux profondes en Méditerranée et que la 
WMDW est supposée être la source principale de la MOW durant la dernière période 
glaciaire (Myers et al., 1998; Voelker et al., 2006), les changements climatiques affectant la 
Méditerranée occidentale doivent être considérés afin d’appréhender les variations d’intensité 
de la MOW dans le Golfe de Cadix. 
Des travaux récents montrent la très grande sensibilité de la Méditerranée occidentale aux 
variations climatiques et océanographiques de l’Atlantique nord durant la dernière période 
glaciaire (Rohling et al., 1998; Cacho et al., 2000; Sierro et al., 2005). Dans les 
enregistrements marins de Méditerranée occidentale comme dans ceux du Golfe de Cadix, les 
événements d’Heinrich et les cycles de Dansgaard-Oeschger (D/O) sont associés à des 
oscillations rapides des températures des eaux de surface (Cacho et al., 1999; Llave, 2004; 
Sierro et al., 2005; Voelker et al., 2006 ; Toucanne et al., sous presse ; Annexe 6). Au cours 
des stadiaires D/O et au moment des événements d’Heinrich, les températures froides de 
surface, le renforcement des vents de Nord-Ouest, et les conditions climatiques arides 
provoquent un accroissement de la formation d’eaux de fond en Méditerranée occidentale 
(Rohling et al., 1998; Cacho et al., 2000; Combourieu Nebout et al., 2002; Sanchez Goni et 
al., 2002; Moreno et al., 2005; Sierro et al., 2005 ; Figure  IV-42A). Ce scénario a pour 
conséquence l’intensification du flux d’eau sortant de Méditerranée qui s’enregistre alors au 
sein des dépôts par des niveaux contouritiques grossiers (Llave et al., 2006; Voelker et al., 
2006; Toucanne et al., sous presse). Au contraire, l’humidité et les températures plus 
importantes des interstadiaires D/O entraînent une réduction de la formation d’eaux profondes 
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et par conséquent une diminution de la circulation thermohaline en Méditerranée (Cacho et 
al., 2000; Sanchez Goni et al., 2002; Moreno et al., 2005; Sierro et al., 2005 ; Figure 
 IV-42B). La réduction du flux d’eau sortant par le Détroit de Gibraltar s’enregistre cette fois, 
au sein des dépôts, par une sédimentation contouritique fine (Llave et al., 2006; Voelker et 
al., 2006; Toucanne et al., sous presse). Les variations climatiques haute fréquence liées aux 
cycles D/O sont donc un facteur de contrôle important de l’activité de la MOW dans le Golfe 
de Cadix au cours des stades isotopiques marins 2 et 3. 
 
Figure  IV-42. Influence des variations climatiques sur les échanges Atlantique/Méditerranée 
au cours de la dernière période glaciaire. A : au cours des stadiaires Dansgaard-Oeschger et 
des évènements d’Heinrich. B : au cours des interstadiaires Dansgaard-Oeschger. AI : 
écoulement atlantique entrant ; LIW : eaux intermédiaires levantines ; MOW : veine d’eau 
méditerranéenne ; WMDW : eaux profondes ouest méditerranéennes ; ZF : zone de formation 
de la WMDW (modifié d’après Cacho et al., 2000). 
 
Bien qu’une augmentation de la granularité des dépôts durant les stadiaires D/O indique 
une augmentation d’intensité de la MOW, l’absence de surface d’érosion dans les 
enregistrements sismiques montre que ces stadiaires, exception faite du stadiaire D/O 8, 
n’engendrent pas de réels changements de configuration des dépôts dans le Golfe de Cadix. 
L’érosion importante des dépôts au cours des évènements d’Heinrich H1, H2 et H6 suggère, 
au contraire, que ces épisodes climatiques très courts correspondent à des changements 
beaucoup plus importants des conditions de sédimentation, en particulier une intensification 
des vitesses de la MOW. 
L’alternance des dépôts contouritiques fins et grossiers lors du Dernier Maximum 
Glaciaire dans les carottes MD9923-38 et MD9923-41 suggère des variations significatives de 
l’intensité de la MOW durant cette période. Le Dernier Maximum Glaciaire est généralement 
associé sur les marges continentales à une augmentation de la contribution sédimentaire des 
fleuves. L’augmentation de la proportion de smectites issues du Guadalquivir dans les 
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sédiments des carottes CADKS24 et CADKS25 confirme cette augmentation des apports 
sédimentaires vers le domaine marin. Deux événements chauds, de courte durée et provoqués 
par une remontée de la Dérive Nord Atlantique au niveau du Golfe de Gascogne ont été 
reconnus au cours du Dernier Maximum Glaciaire (Eynaud, 1999; Zaragosi et al., 2001). Les 
flux de chaleur atmosphérique associés à ces événements doux ont pu atteindre la partie 
occidentale du bassin méditerranéen et ralentir partiellement la formation d’eaux profondes, 
provoquant ainsi un ralentissement temporaire des échanges hydrologiques entre l’Atlantique 
et la Méditerranée, et une diminution de la granularité des dépôts dans les sédiments du Golfe 
de Cadix. 
La mise en place du niveau contouritique le plus grossier (Pic Contouritique I, Faugères et 
al., 1986) et l’érosion importante des dépôts sur les drifts de Faro-Cadix, d’Huelva et de 
Guadalquivir montrent que le Younger Dryas correspond, à l’échelle régionale, à la période 
d’intensification de la MOW la plus importante enregistrée au cours des 50 000 dernières 
années. Cette intensification s’accompagne notamment de l’élargissement d’un couloir 
d’écoulement de la SMB dans la partie occidentale du drift de Guadalquivir (dépression d11). 
L’érosion plus marquée sur le flanc nord de ce couloir et la progradation des dépôts 
méridionaux vers le haut de pente montre un schéma de fonctionnement identique à celui du 
drift de Faro (Faugères et al., 1985a). La dépression d11 peut donc être assimilée à un moat 
channel, et les dépôts au sud à une accumulation contouritique du type elongated separated 
drift (Faugères et al., 1999). 
La sédimentation extrêmement fine qui caractérise l’Holocène inférieur démontre, quant à 
elle, l’activité la plus faible de la MOW de ces 50 000 dernières années. Cette action très 
réduite est également observée jusqu’au large du Portugal (Schönfeld et Zahn, 2000). Cette 
réduction d’intensité d’écoulement est synchrone de l’épisode de stagnation des eaux 
profondes méditerranéennes (sapropèle S1), du à une stratification des eaux de surface liée à 
une diminution des échanges entre l’Atlantique et la Méditerranée (Béthoux et Pierre, 1999). 
La sédimentation fine de l’Holocène inférieur correspond donc d’avantage à des dépôts 
hémipélagiques ubiquistes (Faugères et al., 1979) déposés néanmoins sous l’action réduite de 
la MOW (Zahn et al., 1987; Grousset et al., 1988). Cette période d’accalmie se matérialise 
par le drapage de l’ensemble des unités du Pléistocène supérieur. Les taux de sédimentation 
augmentent considérablement au cours de cette période dans les carottes MD9923-37, 
MD9923-38 et MD9923-41. Cette augmentation pourrait être liée à une diminution du 
vannage du matériel fin. Contrairement aux phases d’intensification de la MOW, les 
sédiments en suspension peuvent se déposer et former d’épais dépôts contouritiques 
(Faugères et al., 1986). Néanmoins, les carottes CADKS09 et CADKS11 qui, par leur 
position dans des zones chenalisées sont soumises à un vannage plus important, enregistrent 
au cours de l’Holocène inférieur une diminution du taux de sédimentation. 
Le Pic Contouritique III mis en place à l’Holocène supérieur fait figure d’exception dans 
ce schéma de dépôt puisqu’il se met en place sous des conditions climatiques tempérées 
(Turon et Londeix, 1988). L’Holocène supérieur correspond à un retour à des conditions 
climatiques favorables à la création d’eaux profondes en période hivernale. Après avoir été 
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peu active lors de la dernière période glaciaire (Duplessy et al., 1988), la NADW envahit 
progressivement l’Atlantique nord et le Golfe de Cadix. La MOW, contrainte à s’écouler dans 
un espace plus restreint (Llave et al., 2006), semble donc s’accélérer. 
Cette étude met donc en évidence un lien étroit entre les variations climatiques haute 
fréquence et l’organisation séquentielle des dépôts sédimentaires liés aux variations d’activité 
de la MOW dans le Golfe de Cadix. 
 
IV.4.2. Influence du niveau marin relatif sur l’intensité de la MOW 
En modifiant la section d’écoulement au niveau du Détroit de Gibraltar, le glacio-
eustatisme influence les échanges entre la Méditerranée et l’Atlantique (Béthoux, 1984; 
Rohling et Bryden, 1994; Myers et al., 1998; Matthiesen et Haines, 2003; Rogerson et al., 
2005). Le bas niveau marin relatif de la dernière période glaciaire s’est accompagné d’une 
réduction de la section d’écoulement au niveau du Détroit de Gibraltar et par conséquent 
d’une importante diminution du volume de la MOW (Béthoux, 1984; Bryden et Stommel, 
1984; Rohling et Bryden, 1994). Des fluctuations à l’échelle millénaire du niveau marin 
relatif, en liaison avec les changements climatiques haute fréquence, sont documentées pour 
le stade isotopique marin 3 (Jungclaus et Mellor, 2000; Chappell, 2002; Siddall et al., 2003 ; 
Figure  IV-43). 
 
Figure  IV-43. Variations du niveau marin au cours des 50 000 dernières années (d’après 
Siddall et al., 2003). 
 
Bien que les relations chronostratigraphiques entre les cycles D/O et ces oscillations du 
niveau marin relatif doivent être précisées, il semble qu’elles aient influencé le comportement 
de la MOW. Chappell (2002), et Jouet et al. (2006) en Méditerranée occidentale, ont 
démontré que les hauts niveaux marins relatifs sont synchrones des interstadiaires D/O 8 et 
12, alors que les évènements d’Heinrich H4 et H5 se caractérisent par des bas niveaux marins 
relatifs. Les variations granulométriques observées à ces périodes dans la carotte MD9923-41 
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pourraient marquer ces variations eustatiques. Les bas niveaux marins relatifs et les 
conditions climatiques froides s’associeraient donc, au moment des Heinrich 4 et 5, pour 
augmenter la vitesse de la MOW, alors plus salée et plus dense. A ce titre, les conditions 
régnant lors de la dernière période glaciaire favoriseraient l’activité de la composante 
inférieure de la MOW (MLW) et entraîneraient une diminution de l’activité de sa composante 
supérieure (MUW; Rogerson et al., 2005; Llave et al., 2006; Toucanne et al., sous presse ; 
Figure  IV-44C, D et F). L’absence d’une augmentation significative de la granularité des 
dépôts au cours du Dernier Maximum Glaciaire et des évènements H2 et H3 dans la carotte 
MD9923-37 semble confirmer cette hypothèse. 
Si l’activité accrue de la MLW durant la dernière période glaciaire est désormais un fait 
établi, les discontinuités majeures relatives à une intensification de cet écoulement au 
Younger Dryas, au cours des évènements H1 et H2, et au stadiaire D/O 8 ne s’enregistrent pas 
géographiquement de la même façon. L’absence de surfaces d’érosion synchrones des 
évènements H2 et H3 au sein des drifts de Faro-Cadix et de Guadalquivir, et du secteur 
septentrional du drift d’Huelva, suggère que la MLW s’écoule à ces périodes à des latitudes 
plus méridionales qu’à l’actuel (Figure  IV-44D). La majeure partie de la MLW déborderait 
sur la levée contouritique géante (Figure  IV-44D). Seule une petite partie de cet écoulement 
emprunterait le chenal de Cadix, d’où la surface d’érosion enregistrée dans la partie 
méridionale du drift d’Huelva. Le schéma de circulation établi dans ce travail semble cohérent 
avec celui proposé par Rogerson et al. (2005) pour le Dernier Maximum Glaciaire. Pour que 
la MOW soit contrainte à circuler sur une zone si réduite, la section d’écoulement au niveau 
du Détroit de Gibraltar est donc supposée être du même ordre de grandeur au cours des 
évènements H2 et H3 qu’au Dernier Maximum Glaciaire. 
L’érosion marquée des dépôts au sein du drift de Guadalquivir durant l’évènement H1 
suggère que la MOW commence à circuler à des latitudes plus septentrionales à cette époque 
(Figure  IV-44B). Ce n’est que durant le Younger Dryas que l’action érosive de la MOW sur 
le fond se marque régionalement au sein des drifts d’Huelva, de Faro-Cadix et de 
Guadalquivir (Figure  IV-44A). Plus que les conditions climatiques rigoureuses favorables à 
une intensification de la MOW à cette époque, il semble là encore que l’enregistrement d’une 
telle surface d’érosion soit à attribuer au changement de la section d’écoulement au niveau du 
Détroit de Gibraltar. En effet, cette dernière plus importante au Younger Dryas que durant 
l’évènement H1 favoriserait alors, par le volume plus important d’eaux méditerranéennes 
sortantes, une action régionale de la MOW sur les dépôts dans le Golfe de Cadix. 
Le niveau marin peut être également un facteur non négligeable pour expliquer la légère 
augmentation de granularité des dépôts dans les carottes MD9923-37, MD9923-38 et 
MD9923-41 durant le Bølling/Allerød. Bien que les conditions climatiques soient 
globalement douces (Turon et Londeix, 1988) et que la remontée du niveau marin soit déjà 
amorcée à cette époque, l’augmentation de la section d’écoulement au niveau du Détroit  de 
Gibraltar a néanmoins pu avoir des conséquences sur l’activité de la MOW. Une 
intensification de cet écoulement, alors moins dense que lors de la dernière période glaciaire, 
a pu s’opérer dans les tranches d’eau relativement faibles du Golfe de Cadix, expliquant alors 
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l’augmentation de la granularité des dépôts dans les carottes peu profondes du Golfe. Le 
Bølling/Allerød semble donc être une période de transition entre le fonctionnement glaciaire 
dominé par la MLW et le fonctionnement actuel où la MUW a cette fois un impact significatif 
sur la sédimentation dans le Golfe de Cadix (Rogerson et al., 2005; Llave et al., 2006). 
 
Figure  IV-44. A-F. Modèles conceptuels de la circulation de la MOW dans le Golfe de Cadix 
au cours des 50 000 dernières années. BG : banc de Guadalquivir ; IMB : branche 
intermédiaire de la MLW ; LC : levée contouritique géante ; MLW : veine d’eau supérieure ; 
MUW : veine d’eau inférieure ; PMB : branche principale de la MLW ; RC : ride diapirique 
de Cadix ; RG : ride diapirique de Guadalquivir ; SMB : branche sud de la MLW. 
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Enfin, d’après le modèle de circulation établi dans ce travail pour les 50 000 dernières 
années (Figure  IV-44), il semble qu’une augmentation brutale de la section d’écoulement au 
niveau du Détroit de Gibraltar au cours du stadiaire D/O 8 puisse être invoquée à la mise en 
place du chenal d’Huelva, drain actuel de la branche intermédiaire de la MLW (IMB). Cette 
érosion, également matérialisée dans la partie NE du drift d’Huelva suggère une mise en place 
synchrone de l’IMB et de la branche principale de la MLW (PMB) à cette époque (Figure 
 IV-44E). 
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I. INTRODUCTION ET FAITS MARQUANTS 
La plupart des travaux réalisés dans le Golfe de Cadix se sont focalisés sur la 
compréhension des variations de l’activité de la MOW à partir de l’étude des drifts qui lui 
sont associés (e.g., Kenyon et Belderson, 1973; Faugères et al., 1984; Gonthier et al., 1984; 
Faugères et al., 1985b; Stow et al., 1986; Faugères et al., 1994). Hormis la prédominance de 
la sédimentation contouritique, trois systèmes gravitaires identifiés au débouché des chenaux 
contouritiques et reconnus dans des travaux antérieurs par Habgood et al. (Habgood et al., 
2003) présentent de nombreuses similitudes avec les systèmes chenal-levées-lobes reconnus 
dans les éventails turbiditiques profonds (Normark, 1978; Walker, 1978; Normark et al., 
1993). L’originalité du Golfe de Cadix réside dans l’absence pour chaque système d’une 
connexion entre le chenal et une source fluviale par l’intermédiaire d’un canyon entaillant la 
pente. 
La qualité des données acoustiques acquises lors des missions CADISAR et CADISAR2 
propose une nouvelle description et un modèle d’évolution de ces trois systèmes gravitaires : 
 l’architecture et l’organisation spatiale des lobes situés à leur débouché montrent 
plusieurs périodes d’activité ponctuées par des phases de migration et d’avulsion 
influencées directement par la topographie et conduisant à une progradation générale 
du système ; 
 les unités de lobes sont constituées par plusieurs sous unités et se caractérisent par le 
développement d’une chenalisation à leur surface ; 
 les changements climatiques et les variations d’activité de la MOW qui leurs sont 
associées jouent un rôle important sur l’évolution de ces systèmes gravitaires. 
Ce travail est présenté sous la forme d’une note soumise en octobre 2006 à Marine 
Geology. 
 
II. NOTE 3 : « THE SANDY CHANNEL LOBE SYSTEMS IN THE GULF OF CADIZ: 
INTERACTION BETWEEN GRAVITY PROCESSES AND CONTOUR CURRENT » 
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THE SANDY CHANNEL LOBE SYSTEMS IN THE GULF OF CADIZ: 
INTERACTION BETWEEN GRAVITY PROCESSES AND CONTOUR 
CURRENT 
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ABSTRACT 
The oceanography of the Gulf of Cadiz (NE Atlantic Ocean) is mainly controlled by an 
intense bottom current named “Mediterranean Outflow Water” (MOW). Along its pathway, 
the MOW is canalized by major and minor channels which cut the continental slope. At the 
end of three of these contourite channels, small sandy channel-lobe systems previously 
interpreted as gravity systems are recognized. 
Using very high resolution acoustic data and cores acquired during the CADISAR (2001), 
CADISAR2 (2004) and CADIZ-GORRINGE (2004) cruises, new functioning scheme of 
these channel-lobe systems is established. Internal architecture of the lobes revealed several 
deposit units showing a polyphase building. A general progradation of the channel-lobe 
systems punctuated by retrogradation and avulsion phases is demonstrated. At last, a gravity 
origin controlled by the “contouritic processes / climatic changes” coupling is purposed for 
the initiation, the feeding and the spatial migration of these sandy channel-lobe systems. 
Keywords: Gulf of Cadiz; channel; lobe; sandy deposit; contourite; turbidite. 
 
1. INTRODUCTION 
The Gulf of Cadiz is located in the Eastern part of the Atlantic Ocean (Figure 1A). It 
extends from the Straits of Gibraltar (Spain) to Cape San Vicente (Portugal). The Gulf of 
Cadiz is influenced by a permanent current of deep water (Mediterranean Outflow Water, 
MOW, Figure 1A) flowing out the Mediterranean Sea along the continental slope towards the 
Atlantic Ocean. 
Due to the predominance of contour and bottom currents in the Gulf of Cadiz, main 
researches are focused on the contourite deposits, especially on the morphology and 
architecture of the sedimentary drifts (Faugères et al., 1985; Faugères et al., 1994; Faugères et 
al., 1984; Gonthier et al., 1984; Kenyon and Belderson, 1973; Stow et al., 1986). Quality of 
the very high resolution acoustic data set acquired during the CADISAR (2001) and 
CADISAR2 (2004) cruises allows a new description of three small sedimentary systems 
(Figure 1B) previously identified by Habgood et al. (2003) and showing many similarities 
with the channel-levee-lobe complex found in the deep sea turbidite systems (Normark, 1978; 
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Normark et al., 1993; Walker, 1978). Originality of the Gulf of Cadiz lies in the absence of 
canyon in the upstream part of these channel-lobe systems (CLS). Based on the spatial 
organization and internal architecture of these lobes, this paper purposes a new evolution 
pattern for these distal sedimentary systems and shows the major role of the MOW on this 
evolution. 
 
Figure 1. A. Map of the Gulf of Cadiz showing the general MOW pathway (black dotted 
arrows, modified from Madelain, 1970). B. Illuminated, grey-shaded view of the study area 
mapped during the CADISAR and CADISAR2 cruises based on EM300 multibeam 
echosounder; white stars are core location. AMV: Aveiro Mud Volcano; CC: Cadiz 
Contourite Channel; CL: Giant Contouritic Levee; GEC: Gil Eanes Channel; LMV: Lolita 
Mud Volcano; MMC: Main MOW Channel; PB: ponded basins; SC: active secondary 
channels; SPMV: St. Petersburg Mud Volcano; TMV: Tasyo Mud Volcano. 
 
2. MATERIAL AND METHODS 
The data presented in this paper were collected on the R.V. “Le Suroît” during the 
CADISAR (2001) and CADISAR2 (2004) cruises. Bathymetric and acoustic imagery data 
were acquired with a SIMRAD EM300 multibeam echosounder. This system operates at a 
frequency of 32 kHz, with 135 beams, and a maximum wide-angle of 140°. The swath width 
varies between 300 and 5000 m at a water depth of 20 and 4000 m, respectively. The spatial 
and vertical bathymetry resolution is 30 m30 m and 2 m, respectively. The imagery spatial 
resolution is 12.5 m. The acoustic data were corrected for salinity and density effects using 3 
CTD (SBE19 probes) and 85 thermoprobes (Sippican). 
EM300 imagery was completed by SAR imagery, a deep-towed multisensor geophysical 
tool. It operates at a 180 kHz frequency, a maximum wide-angle of 160° and a 1.5 km swath 
width. It is characterized by a sidescan spatial imagery resolution of 0.25 m. 
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The TRITON ELICS sub-bottom sounder was used to study upper sediment layers. This 
equipment acquires a very high resolution seismic reflection using the Chirp mode. This 
system operates at a 2 to 5 kHz interval frequency and allows a 75 m signal penetration and a 
0.75 m vertical resolution. 
Six Küllenberg cores were used to characterize the internal composition of the lobes. Five 
of these cores were collected during the CADISAR2 cruise, and one during the CADIZ-
GORRINGE cruise (R.V. “Urania”, 2004). Two other corings attempted in the distal part of 
the Lolita CLS failed due to the sandy nature of the sea floor (Mulder, 2004). 
 
3. REGIONAL BACKGROUND 
The study area is characterized by the circulation of the Mediterranean Lower Water 
(Madelain, 1970) which currently interacts with the sea floor as far as 1200 m and 1400 m 
water depth in the eastern and western part of the Gulf of Cadiz, respectively (Mulder et al., 
2006). The Mediterranean Lower Water is channelled eastward by the Main MOW Channel, 
(Mulder et al., 2003; MMC in Figure 1) and northward by the Cadiz Contourite Channel 
(Hernández-Molina et al., 2003; CC in Figure 1). South of the Cadiz Contourite Channel and 
west of the Main MOW Channel, the Giant Contouritic Levee (Mulder et al., 2003; CL in 
Figure 1) built by the overflow of a part of the Main MOW Branch is observed. Active 
secondary channels (SC in Figure 1) are present to the surface of the Giant Contouritic Levee 
(Habgood et al., 2003; Mulder et al., 2003). The most important channel (the Gil Eanes 
Channel of Kenyon and Belderson 1973; GEC in Figure 1) crosses this sedimentary 
accumulation and drains downslope a part of the MOW. The western part of the study area is 
characterized by small ponded basins (PB in Figure 1), relics of ancient giant instabilities 
(Mulder et al., 2003). Upward motion of deep fluid is indicated by the St. Petersburg (SPMV 
in Figure 1), Tasyo (TMV in Figure 1), Aveiro (AMV in Figure 1) and Lolita (LMV in Figure 
1) mud volcanoes (Kenyon et al., 2000; Pinheiro et al., 2003; Somoza et al., 2003). 
 
4. RESULTS 
4.1. Tasyo channel-lobe system 
4.1.1. Architecture and morphological features 
The Tasyo CLS corresponds with the channel-lobe system 2 of Habgood et al. (2003). This 
sedimentary system is located south-east of the Giant Contouritic Levee, south of the St 
Petersburg Mud Volcano and east of the Tasyo Mud Volcano (Figure 2A). It is a NNE/SSW 
directed channel stretching between 1 048 and 1 222 m water depth with a regional slope 
lower than one degree. This straight channel (sinuosity = 1.21) is 19 km long. In this upstream 
part, it is 550 m wide and 30 m deep. Downstream, its width and depth reduce up to 250 m 
and 3 m, respectively. Along its path, the Tasyo Channel goes trough a wavy topography. The 
wave crests are mainly NNE/SSW directed and more developed on the left channel bank. 
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Downstream, south of the Tasyo Mud Volcano, the uneven morphology becomes flat and the 
EM300 multibeam echosounder resolution does not allow the lobe observation. 
 
Figure 2. A. High resolution (3030-m grid) illuminated, grey-shaded EM300 bathymetric 
map of the Tasyo CLS (see location on Figure 1); white stars are core location. B. High 
resolution (12.512.5-m grid) EM300 acoustic imagery of the Tasyo CLS. C. Interpretative 
map of the spatial signature of the Tasyo CLS; black dotted lines are sediment wave crests. 
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4.1.2. Acoustic units 
The Tasyo CLS mainly shows a low backscatter contrasting with the medium backscatter 
of the surrounding sea floor (Figure 2B). Along the channel path, the talweg shows a very low 
backscatter which is also noticed close to the meandered areas, especially south of the 
35°48’N parallel. Locally, due to the steep slope, a high backscatter is observed along the 
channel flanks. In the downstream part of the Tasyo Channel, a N/S oriented and elongated 
light shape is observed. This 13 km2 low backscatter body was interpreted as a gravity flow 
lobe (Habgood et al., 2003). Variation in backscatter within this lobe allows the identification 
of two distinct units: a low backscatter unit (unit B in Figure 2C) eastward covered with a 
very low backscatter unit (unit A in Figure 2C) which is crossed, in this upstream part, by the 
Tasyo Channel. N/S to NW/SE directed lineaments are observed on the unit A. 
On the Chirp seismic data, high amplitude reflectors characterize the Tasyo Channel 
bottom (Figure 3). This channel is bordered by small reliefs lower than 5 m in thickness. The 
channel banks are symmetrical and are defined by a hyperbolic or semi prolonged bottom 
echo with some diffuse subbottom echoes. Westward of the Tasyo channel-levee system, a 
prolonged bottom echo is mainly observed and shows a stairs-like morphology (Fig 3). This 
uneven morphology corresponds with the A and B lobe units, previously described from the 
EM300 imagery, and the lobe unit C invisible on the multibeam reflectivity map. 
 




The CADI2KS15 core collected in the lobe unit A shows a monotonous sedimentary facies 
whole composed of an olive yellow medium sand (Figure 4A). The median grain-size (D50) 
is comprised between 120 to 180 µm and the D90 reaches 320 µm. The frequency histogram 
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shows an unimodal distribution focussed around 190 µm. On the numerical photograph, the 
sandy facies appears massive and structureless. The planktonic fraction of this sandy facies is 
mainly composed of Globigerinoides ruber, Globigerinoides conglobatus, Globigerinoides 
sacculifer, Globigerinoides trilobus and Globorotalia hirsuta (right coiling). 
 
Figure 4. Synthetic descriptions of cores acquired in the Tasyo (frame A. and B., see location 
on Figures 1 and 2) and Aveiro (frame C. to E., see location on Figures 1 and 5) CLS. 
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The SWIM04-41 core collected east of the lobe units is mainly composed of a bioturbated 
clayey facies (Figure 4B). The frequency histogram shows an unimodal distribution. The D50 
is about 5 µm and the D90 reaches 32 µm. At the base of the core, a mottled silty clayey 
facies (Gonthier et al., 1984) with a bimodal distribution of the frequency histogram is 
observed. The D50 is around 8 µm and the D90 reaches 160 µm. Rare centimetric sandy-rich 
layers (D50 = 125 µm; D90: 220 µm) are also observed. 
 
4.2. Aveiro channel-lobe system 
4.2.1. Architecture and morphological features 
The Aveiro CLS corresponds with the channel-lobe system 1 of Habgood et al. (2003). 
This sedimentary system is located in the eastern part of the ponded basin area, west of the 
Giant Contouritic Levee (Figure 5A). The Aveiro Channel stretches between 1 308 and 1 465 
m water depth with a regional slope lower than one degree. This straight channel (sinuosity = 
1.16) is 12 km long. In its upstream part, this 450 m wide and 12 m deep channel is lined by 
the end of the bottom-current Gil Eanes Channel lobe (Habgood et al., 2003) and shows an 
E/W direction. Westward, it cut across a smooth topography and shows a NE/SW direction 
with a width and depth drop up to 250 m and 2 m, respectively. At the end of the Aveiro 
Channel, the lobe does not present a morphological expression on the EM300 bathymetric 
map. 
 
4.2.2. Acoustic units 
The Aveiro CLS mainly shows a low backscatter similar to the Gil Eanes Channel end, and 
contrasting with the medium backscatter of the surrounding sea floor (Figure 5B). Along its 
path, the channel shows a medium backscatter lined on both sides by a low backscatter edge. 
West of the 7°35’W meridian, a NNE/SSW oriented and elongated light shape is observed. 
This 16 km2 low backscatter body was interpreted as a gravity flow lobe (Habgood et al., 
2003). Variation in backscatter within this lobe allows the identification of three distinct units: 
a low backscatter unit (unit C in Figure 5C) covered with another low backscatter unit (unit B 
in Figure 5C). South of the units B and C, a very low backscatter unit (unit A in Figure 5C) 
covered them. In the western part of this CLS, units A and B are crossed by the Aveiro 
Channel. 
On the SAR imagery, the uneven morphology of the Aveiro CLS contrasts with the smooth 
surrounding sea floor (Figure 6). This irregular morphology results from the presence of N/S 
to E/W orientated shallower more or less broad linear structures cutting across the lobe 
surface. The most important of these structures corresponds with the Aveiro Channel. 
The seismic line crossing through the Aveiro CLS shows high amplitude reflectors beneath 
the Aveiro Channel floor (Figure 7). This channel is bordered by 5 m thickness reliefs with a 
right channel bank more developed. These channel banks are defined by a hyperbolic or semi 
prolonged bottom echo with some diffuse subbottom echoes. Semi prolonged bottom echo 
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also characterized the sedimentary lobe. In this lobe, discontinuous subbottom reflectors are 
observed. Outcrops of these reflectors correspond with the limits between the A, B and C lobe 
units previously describe from the EM300 imagery. 
 
Figure 5. A. High resolution (3030-m grid) illuminated, grey-shaded EM300 bathymetric 
map of the Aveiro CLS (see location on Figure 1); white stars are core location. B. High 
resolution (12.512.5-m grid) EM300 acoustic imagery of the Aveiro CLS. C. Interpretative 
map of the spatial signature of the Aveiro CLS. 
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Figure 6. Very high resolution (2.52.5-m grid) SAR imagery section (A) with interpretation 
(B) in the western part of the Aveiro CLS (see location on Figure 5). 
 
 




The CADI2KS16 core collected in the Gil Eanes Channel lobe is only composed of a 
medium olive yellow sandy facies (Figure 4C). The D50 is about 190 µm and the D90 reaches 
330 µm. The frequency histogram shows an unimodal distribution focussed around 220 µm. 
The massive feature of the sandy facies on the numerical photograph is underlined by the lack 
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of sedimentary structures on the X-ray imagery, except of two laminated centimetric levels 
around 20 and 35 cm depth. 
In the CADI2KS17 core collected in the Aveiro Channel bottom, two sedimentary 
sequence types separated by erosive contacts are observed (S1 and S2 in Figure 4D). S1 is 
composed of an olive clayey sandy mottled facies with a bimodal distribution of the 
frequency histogram. The D50 is about 55 µm and the D90 reaches 160 µm. S2 is composed 
of numerous sandy sub-sequences separated by erosive contacts and only constituted of 
numerous olive and pale yellow cross beddings. The D50 and D90 are ranging from 85 
to140 µm and 160 to 290 µm, respectively. The frequency histogram of these sandy sub-
sequences shows an unimodal distribution with a mode varying between 120 and 160 µm. 
From the base to the top of this core, the planktonic fraction is unchanging and mainly 
composed of Globigerinoides ruber, Globigerinoides conglobatus, Globigerinoides 
sacculifer, Globigerinoides trilobus and Globorotalia hirsuta (right coiling). 
The CADI2KS18 core acquired south of the lobe units is composed of alternation of clayey 
and silty clayey facies (Figure 4E). In the clayey facies, the D50 and D90 are about 5 µm and 
20 µm, respectively. The frequency histogram shows an unimodal distribution focussed 
around 5 µm. The silty clayey facies appears mottled with a bimodal distribution of the 
frequency histogram. The D50 and D90 are ranging from 5 to 8 µm and 25 to 50 µm, 
respectively. Intense bioturbation dominated by Zoophycos is observed at the core base. 
 
4.3. Lolita channel-lobe system 
4.3.1. Architecture and morphological features 
The Lolita CLS corresponds with the channel-lobe system 3 of Habgood et al. (2003). This 
sedimentary system is located to the end of the Cadiz Contourite Channel, south of the Lolita 
Mud Volcano, and southward lined by the ponded basin area (Figure 8A). The Lolita Channel 
is a ENE/WSW directed channel stretching between 1 525 and 1 930 m water depth with a 
1.5° regional slope. This straight channel (S = 1.14) is 18 km long. In this upstream part, it is 
500 m wide, 30 m deep and shows three supply sources at its mouth. Southwestward, two N/S 
directed tributaries are observed. In its central part, where it shows a E/W orientation, the 
Lolita Channel cut through an uneven mounded morphology. This body corresponds with a 
mass deposit originating from the south Lolita Mud Volcano slide, where the failure scar is 
thoroughly visible. Downstream, the Lolita Channel width and depth reduce up to 300 m and 
6 m, respectively. In the more distal part, a widening of the Lolita Channel is observed until it 
becames invisible with the EM300 multibeam echosounder. This resolution also does not 
allow the lobe identification. 
 
4.3.2. Acoustic units 
The Lolita CLS mainly shows a low backscatter contrasting with the medium backscatter 
of the surrounding sea floor (Figure 8B). Along its path, the Lolita Channel shows a high 
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backscatter lined on both sides by a low backscatter edge. Downstream of the Lolita Channel, 
a E/W oriented and elongated light shape is observed. This 19 km2 low backscatter body was 
interpreted as a gravity flow lobe (Habgood et al., 2003). Variation in backscatter within this 
lobe allows the identification of three distinct units: a low backscatter unit (unit C in Figure 
8C) covered in its eastern part with another low backscatter unit (unit B in Figure 8C). 
 
Figure 8. A. High resolution (3030-m grid) illuminated, grey-shaded EM300 bathymetric 
map of the Lolita CLS (see location on Figure 1); white stars are core location. B. High 
resolution (12.512.5-m grid) EM300 acoustic imagery of the Lolita CLS (mosaic 1 and 2 
corresponds with CADISAR2 and CADISAR data, respectively). C. Interpretative map of the 
spatial signature of the Lolita CLS. 
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South of the units B and C, a very low backscatter unit (unit A in Figure 8C) covered them. 
In the western part of the Lolita CLS, units A and B are crossed by the Lolita Channel. 
Numerous E/W mainly oriented irregular lineations interpreted as a dentritic and bifurcating 
channel system (Habgood et al., 2003) are observed on the A and B lobe units. 
On the Chirp seismic data, the Lolita CLS shows a prolonged bottom echo with an uneven 
morphology (Figure 9A and B). Presence of the Lolita Channel results of a small sea floor 
incision. In the proximal part of the lobe, the hyperbolic response of the sea floor shows the 
presence of another channel (Figure 9B). The two little marked subjacent outcropping 
reflectors observed on figure 9A certainly correspond with the limit between the A, B and C 
lobe units previously described from the EM300 imagery. 
 
Figure 9. A. B. Chirp seismic profiles with interpretation across the Lolita CLS (see location 
on Figure 8). 
 
4.3.3. Lithology 
The CADI2KS02 collected in the unit C of the Lolita CLS is only 10 cm long and 
composed of an olive mottled silty clayey facies identical to the one observed in the 
SWIM04-41 core (Figure 4B). This facies shows a bimodal distribution of the frequency 
histogram. The D50 is about 20 µm and the D90 reaches 250 µm. 
 
5. DISCUSSION 
5.1. Morphological similarities of the channel-lobe systems 
Although they are localised in distinct geographical area, the Tasyo, Aveiro and Lolita 
CLS present similarities in their morphology. These systems are characterized by a ten meter 
thick lobe complex supplied by a short straight channel. These channels get narrow and 
shallow gradually especially downstream where the multibeam echosounder resolution does 
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not permit observation of their end. In the upstream part of the Tasyo and Aveiro CLS, the 
sedimentary pile of the Giant Contouritic Levee does not allow the recognition of the channel 
head. In each case, the CLS is characterized by a low backscatter from the channel head to the 
distal part of the lobes. This low backscatter, also observed on the sea floor of the sandy 
major contouritic channels, suggests the coarse-grained nature of the surface of the CLS. This 
is consistent with the sandy nature of the cores collected on the Tasyo, Aveiro and Lolita 
lobes. These observations show that the Tasyo, Aveiro and Lolita channels are preferential 
conduits for the transit of coarse-grained sediments downslope. Moreover, the low backscatter 
fringe observed on both sides of these small channels demonstrates the overflow of the 
channelized sand-rich currents along their path. Overflow of sand is also consistent with the 
shallow character of these channels. 
Lineations are observed at the surface of many lobe units within the Aveiro, Lolita and 
Tasyo CLS. They could be explained by the presence of several lobe sub-units within a lobe 
unit. This is consistent with the interpretation already made by Gervais et al. (2004) on the 
sandy lobes of the Golo turbidite system (east Corsica margin). Using the very high resolution 
SAR data obtained on the Aveiro CLS, the structures observed at the surface of the lobe units 
can be compared to those recognized in the recent Zaïre lobe complex (Bonnel, 2005) and 
interpreted as small shallow channels without morphological expression on the multibeam 
echosounder and seismic data. These observations also suggest that channelling is well 
developed within the lobe units, and lobe units certainly consist of the accumulation of 
several sub-units, each of them being related to a single deposit event. 
 
5.2. Contouritic versus gravity driving force 
The Aveiro, Tasyo and Lolita CLS show many similarities with classical lobe complexes 
in deep sea turbidite systems. In the Gulf of Cadiz, the CLS are located deeper than the 
bathymetry where the MOW takes off the sea floor. This MOW detachment leads to the 
building of a sedimentary accumulation which represents an important sedimentary stock for 
the CLS feeding. The sandy to muddy sand nature of this sedimentary pile (Habgood et al., 
2003) shows a more or less important particle sorting during the transport through the major 
or secondary MOW channels. 
Variations in the MOW intensity are related to climatic oscillations (Llave, 2004; Mulder 
et al., 2002; Nelson et al., 1999; Vergnaud-Grazzini et al., 1989; Voelker et al., 2006; among 
others). Schönfeld (1997), Schönfeld and Zahn (2000), Rogerson et al. (2005), Llave et al. 
(2006), and Voelker et al. (2006) demonstrated the presence of a more saline and denser 
Mediterranean Lower Water during cold climatic periods, over the last 50 000 years. At these 
times, due to the deeper bathymetric position of the Mediterranean Lower Water, the 
hydrologic and sedimentologic conditions in each CLS changed. During cold climatic 
periods, the enhanced activity of the Mediterranean Lower Water allowed the destabilization 
of the sedimentary pile generating gravitational processes. These processes were canalized by 
the channels with overflow occurring locally, particularly in the bends. Distally, the loss of 
gravity current competence generates the formation of sandy lobes. In the Tasyo CLS, 
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observation of rare sandy-rich layers southeast of the lobe exhibits pulses in the gravity 
processes. The above discussion suggests a more intense development of the CLS during cold 
climatic periods. However, the sub-tropical and tropical foraminifera assembling recognized 
in the whole CADI2KS15 and CADI2KS17 cores (Duprat, pers. comm.) demonstrate, for the 
most recent lobe units, a late Holocene activity of the Tasyo and Aveiro CLS. This recent 
activity is not in agreement with the climatic cyclicities of submillenial scale (Campbell et al., 
1998; O'Brien et al., 1995) or mini Dansgaard-Oeschger events (Bond et al., 1997; Campbell 
et al., 1998; Viau et al., 2002) responsible of rapid climate shifts during the late Holocene 
could explain occurrence of a deeper MOW at these locations. 
In the Gulf of Cadiz, particle sorting along gravity current path is unlikely, because of the 
short channel courses. Consequently, the finest particles are certainly winnowed by the deeper 
MOW. This particle segregation explains the lack of fine sediments and positively-graded 
sequences in the succession of sandy deposits of the CADI2KS17 core collected in the Aveiro 
CLS. The numerous erosive surfaces described in these sandy deposits suggest the stacking of 
several gravity flow events and confirms the assumption of multi sub-unit presence within 
one lobe unit. The deeper bathymetric position of the Mediterranean Lower Water which 
permanently winnows the sea floor is confirmed by the mottled nature of the sediments found 
in the distal parts of the Tasyo, Aveiro and Lolita CLS. 
These observations suggest that the sedimentation in the CLS is the result of the interaction 
between gravity and contour currents and suggest the important role of the MOW in the 
evolution of these CLS. Nevertheless, the important seismicity recorded in the Gulf of Cadiz 
and in the adjacent areas (e.g. the 1755 Lisbon earthquake, Zitellini et al., 1999) certainly 
plays an important role on the initiation of the gravity currents. 
 
5.3. Sedimentary evolution of the channel-lobe systems 
A conceptual model describing the evolution of the CLS is proposed, using the spatial and 
vertical evolution of the acoustic units constituting the Aveiro, Tasyo and Lolita CLS (Figure 
10). The model is coherent with the results of Gervais et al. (2004) for the Golo system (east 
Corsica margin), and Bonnel (2005) for the Var and Zaire systems. The first stage (Figure 
10A) corresponds with the deposit of a distal unit (unit C in the Aveiro and Lolita CLS, unit B 
in the Tasyo CLS). This stage is followed by a retrogradation and an agradation of these 
systems leading to the deposit of the unit B in the Aveiro and Lolita CLS (Figure 10B). 
Finally, the deposit of the most recent unit (unit A) corresponds with a progradation and an 
agradation coupled with a migration of the Aveiro, Lolita and Tasyo CLS (Figure 10C). 
The sea floor morphology appears to be the determinant factor on the CLS evolution. The 
retrogradation of the lobe units is apparently controlled by the obstacle created by the deposit 
of the older lobe units. This upstream migration results in the filling of the available space at 
the end of the channel, creating a new obstacle. Local factors can have an impact on this 
migration. In the Tasyo CLS, the presence of the Tasyo Mud Volcano apparently controlled 
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the eastward migration. However, this lateral migration is constrained by the hummocky 
topography which forces the Tasyo CLS to agradate in a N/S direction (Figure 2). 
 
Figure 10. Conceptual evolution pattern for the CLS in the Gulf of Cadiz. 
 
The presence of a bend in the Aveiro and Lolita channel course around 7°35’W and 
8°05’W suggests that the lobe migration in the CLS is related to avulsions. This is also 
suggested by the presence of an other channel north of the Lolita Channel (Figure 9B). The 
direction of this older channel in figure 8B corresponds with the E/W lineations observed 
north of the Lolita lobe unit B (Figure 8C). These observations suggest that the Lolita lobe 
unit B is in reality formed by two distinct units, the southern unit being more recent than the 
northern unit. 
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6. CONCLUSION 
High resolution acoustic data and cores collected in the Gulf of Cadiz allowed to 
characterize the Tasyo, Aveiro and Lolita channel-lobe systems. They reveal complex 
processes and similar evolution compared to classic turbidite channel-lobe systems: 
(1) several periods of activity including general progradation and agradation alternating 
with retrogradation, migration and avulsion phases are displayed; 
(2) the influence of the topography on the evolution and morphology of the channel-lobe 
systems is suggested; 
(3) the presence of numerous lobe sub-units and development of a channelling in the lobe 
units is shown. 
It is commonly admit a functioning of the gravity systems during the relative low sea 
levels (e.g.Shanmugam et al., 1985; Stow et al., 1985; among others). In this study, the 
channel-lobe systems are also active during the last relative high sea level. As a result, bottom 
currents and, by interpretation, climatic changes act an important role on the channel-lobe 
system evolution. MOW activity appears as a major factor controlling the grain size, and 
probably the general shape and the internal geometry of the Tasyo, Aveiro and Lolita channel-
lobe systems. Finally, the Gulf of Cadiz appears as a particular setting where the interaction 
between bottom current circulation and gravity processes is recorded. 
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I. RAPPEL DES OBJECTIFS 
Les objectifs principaux de ce travail étaient d’améliorer, par l’étude des dépôts actuels et 
anciens, la compréhension de la dynamique de la MOW dans une région située à la 
divergence de ses branches intermédiaire (IMB), principale (PMB) et sud (SMB), et de 
caractériser les forçages à l’origine des variations sédimentaires observées depuis le 
Pléistocène terminal. 
 
II. SYNTHESE DES PRINCIPAUX RESULTATS 
II.1. La circulation actuelle 
L’étude régionale du système actuel montre que chacune des branches de la MOW possède 
sa propre signature thermohaline et que la partie agéostrophique de la MOW (MLW) 
constitue la composante principale de cet écoulement.La MOW emprunte principalement le 
chenal principal de la MOW, les chenaux contouritiques de Cadix (SMB), d’Huelva (IMB) et 
de Guadalquivir (PMB). Elle circule également sur la levée contouritique géante (MLW et 
SMB), et les drifts d’Huelva (IMB et SMB) et de Guadalquivir (PMB et SMB). Seule la zone 
des bassins intra-pente n’est pas soumise à l’action directe de la MOW sur le fond. Au fur et à 
mesure de son trajet, celle-ci s’épaissit, se refroidit et subit une légère dessalure, du fait de son 
mélange progressif avec les NACW et NADW. 
Le schéma de circulation de la MOW proposé dans ce travail est déduit de l’étude détaillée 
de l’agencement des dépôts, de leur granularité, et de l’orientation des figures sédimentaires 
observées dans la partie orientale du Golfe de Cadix. Ce schéma, établi grâce à la très haute 
résolution des données utilisées, permet de définir de façon précise la limite entre les faciès 
sédimentaires et de caractériser, notamment, de nombreuses cicatrices de glissement. Celles-
ci, omniprésentes dans les secteurs de la levée contouritique géante formée par le 
débordement et soumise à l’action de la MLW, sont également rencontrées à proximité de la 
ride de Cadix et du banc de Guadalquivir. La réduction de la vitesse et de la compétence de la 
MOW vers le Nord et l’Ouest s’accompagne d’une diminution progressive de la granularité 
des dépôts le long de son trajet. La morphologie du fond marin, en particulier les rides 
diapiriques et les chenaux contouritiques, ainsi que la force de Coriolis exercent un contrôle 
important sur l’orientation et l’intensité des différentes composantes de la MOW. Les 
sédiments grossiers, confinés dans les chenaux contouritiques, sont majoritairement véhiculés 
dans le chenal principal de la MOW et le chenal de Cadix. Au sein de la levée contouritique 
géante, les sédiments les plus grossiers sont localisés au Nord et à l’Est, du fait du 
débordement de la MLW et de la SMB. Les drifts et les bassins intra-pente sont, quant à eux, 
caractérisés par des environnements de faible énergie dominés par une sédimentation fine où 
la vitesse et la compétence de la MOW sont réduites. 
La haute résolution des données acoustiques permet également de caractériser de 
nombreux volcans de boue et quelques structures de type pockmarks essentiellement 
localisées le long de la ride de Guadalquivir et au sein de la levée contouritique géante et des 
bassins intra-pente. 
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II.2. La paléocirculation de la MOW 
L’étude haute résolution des sédiments Quaternaire a permis la reconnaissance de 
séquences contouritiques interprétées en terme de variations d’intensité de la MOW. L’étude 
chronostratigraphique et sismique a permis de contraindre dans le temps et dans l’espace la 
mise en place de ces séquences et de préciser leurs significations climatiques et 
paléocéanographiques. 
Le climat apparaît comme un facteur de contrôle majeur de la sédimentation des 50 000 
dernières années. Les niveaux contouritiques grossiers, interprétés comme le résultat de fortes 
activités de la MOW, sont reconnus lors des périodes climatiques froides (stadiaires D/O, 
évènements d’Heinrich, Younger Dryas). Une sédimentation fine, résultat d’une moindre 
activité de la MOW, caractérise les périodes climatiques plus douces (interstadiaires D/O, 
Bølling/Allerød et Holocène inférieur). 
Associées aux variations climatiques hautes fréquences, les fluctuations relatives rapides 
du niveau marin au cours du Quaternaire terminal sont également considérées et permettent 
d’expliquer les variations de circulation de la MOW. Durant les bas niveaux marins relatifs, la 
circulation est dominée par la MLW et est restreinte à la partie méridionale du Golfe de 
Cadix. Durant les hauts niveaux marins relatifs, la circulation est généralisée à l’ensemble du 
Golfe et gouvernée à la fois par la MUW et la MLW. Le glacio-eustatisme apparaît 
responsable du changement important des conditions de sédimentation amorcé dès l’entrée 
dans l’interglaciaire actuel, et particulièrement mis en évidence lors du Younger Dryas. 
 
II.3. L’interaction entre les processus 
L’étude des systèmes chenal-levées-lobes d’Aveiro, de Lolita et de Tasyo met en évidence 
l’interaction entre les processus contouritiques et les processus gravitaires. Le dépôt de 
plusieurs unités lobées chenalisées, elles-mêmes composées par de nombreuses sous-unités, 
atteste d’une mise en place polyphasée de ces systèmes. Ces derniers montrent une 
progradation et une aggradation généralisée, ponctuée par des phases de rétrogradation, de 
migration et d’avulsion. L’activité de ces systèmes enregistrée tant en bas, qu’en haut niveau 
marin, montre que leur évolution et leur morphologie apparaissent gouvernées par la MOW et 




Ce travail ouvre de nombreuses perspectives, tant d’un point de vue sédimentologique que 
paléoclimatique : 
(1) la mise en place conjuguée de pièges à particules ou de turbidimètres le long du trajet 
de la MOW, et la réalisation d’un carottage dans une zone du Golfe de Cadix protégée de son 
action permettraient une quantification des apports sédimentaires propres à cet écoulement et 
d’avoir accès au "bruit de fond" hémipélagique ; 
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(2) l’instrumentation en courantomètres de chacun des chenaux contouritiques permettrait 
d’accéder au comportement de chacune des branches de la MOW à une échelle pluri-
saisonnière ; 
(3) la corrélation entre la carotte MD9923-43 prélevée sur un drift au Nord des Baléares et 
les carottes longues prélevées dans le Golfe de Cadix permettrait de préciser la 
paléocirculation des échanges entre la Méditerranée et l’Atlantique depuis une des sources de 
la MOW jusqu’à son exutoire ; 
(4) des analyses polliniques sur les carottes à dominance hémipélagique permettraient 
d’affiner la compréhension du forçage climatique sur la sédimentation contouritique du Golfe 
de Cadix. Ces analyses sont actuellement en cours et effectuées sur les carottes CADKS24 et 
MD9923-37 ; 
(5) l’obtention de nouvelles carottes longues au sein des drifts d’Huelva et de Guadalquivir 
permettrait de confirmer les interprétations sismiques ; 
(6) l’acquisition de données de pénétromètre PENFELD au sein des instabilités reconnues 
sur la levée contouritique géante et d’une sismique THR avec source tractée près du fond 
(Exocet) permettrait une caractérisation plus fine de ces structures et de comprendre les 
mécanismes de leur déclenchement (cisaillement par la MOW, accumulation sédimentaire, 
séismes). Ce projet fait actuellement l’objet d’une demande de campagne à la mer 
(CADINAUT) ; 
(7) enfin, une campagne de forages dans le Golfe de Cadix et sur la marge ouest ibérique 
(GUCADRILL environmental significance of the mediterranean outflow water and its global 
implications) fait actuellement l’objet d’une demande européenne auprès de la commission 
IODP. Les objectifs principaux de ce projet s’articulent autour de (i) la compréhension des 
changements de la MOW et de ses effets sur la circulation nord atlantique et le climat, (ii) les 
conséquences de l’ouverture du Détroit de Gibraltar au Miocène terminal sur la sédimentation 
et l’architecture des dépôts, (iii) l’impact du glacio-eustatisme sur l’architecture et l’évolution 
des dépôts contouritiques de la marge ibérique, et (iv) le rôle de la néotectonique 
synsédimentaire et de l’activité diapirique sur ces derniers. 
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SEDIMENT FAILURES AND FLOWS IN THE GULF OF CADIZ 
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ABSTRACT 
Several types of sediment failures have been observed in the Gulf of Cadiz using 
multibeam bathymetry, acoustic imagery and high-resolution seismics. These instabilities are 
mainly sediment and sediment flows. Their size varies from 1 to more than 10 km. The 
failures are mainly related to high sedimentation rates, particularly in places where the 
Mediterranean Outflow Water (MOW) spills over, such as channel bends and the outer side of 
the giant contouritic levee. Steep slopes are also a cause for failure triggering at the 
continental shelf-slope transition, on valley sides and canyon flanks, and on the sides of 
topographic highs. Other mass movements are related to fluid escape (mud volcanoes) and 
earthquakes. In areas where the MOW flows along the seafloor, the constant shearing can add 
to the stress. The frequency of failures can be estimated using the deposits resulting of their 
distal transformations such as turbidites. 
 
1. INTRODUCTION 
Submarine instabilities are recognized since early modern explorations of ocean seafloor. 
They occur preferentially at the shelf break where slope gradient increases and in area of high 
sedimentation rates such as river mouth and particularly deltas. Consequently, gravity through 
overloading and oversteepening, is commonly suggested to explain instability triggering. 
Dynamic processes on the continental shelf, such as tides, storm waves, swells, or ubiquitous 
earthquake shaking are also common processes to generate seafloor failures. All these 
processes decrease the shear resistance of the sediment down to a failure threshold by 
increasing the interstitial pore pressure. In addition, an earthquake generates ground 
acceleration adding to gravity. More recently additional triggering processes have been 
identified: ice loading, fluid escape within the seabed. In the latter case, the fluid can be 
water, thermogenic methane, biogenic methane or methane coming from the phase change of 
gas hydrates (Locat and Lee, 2000). These multiple causes make slope failures in a submarine 
environment a common process occurring on very smooth slopes (Lewis, 1971). 
General classifications of sediment mass wasting based on the relative motion of the failed 
mass usually distinguish mass failures and mass flows. Mass failures represent the motion of a 
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volume of generally consolidated material along a slipping surface. Internal geometry of 
failed material is generally preserved because travel is short. Authors usually distinguish 
(translational) slides and slumps. Slides have a D/L (where D is the maximum depth of the 
slip surface, and L is the total length of the slump ratio generally < 0.15 (Skempton and 
Hutchinson, 1969). Slumps have a curved slip surface, being concave upward. They are 
usually deep-rooted with a D/L ratio between 0.15 and 0.33 (Skempton and Hutchinson, 
1969). This geometry leads to the back tilt to the slumping mass. For this kind of failure, the 
sliding surface is predetermined and corresponds usually to a layer with a low shear resistance 
such as a permeable sand layer or quick clays, for example, a structural heterogeneity or a 
change in the nature of sediment (e.g. sand/clay alternation). 
Slides and slumps usually form complex structures generated by multiple phases of failure. 
The most common are the multiple retrogressive failures that form because of an upslope 
propagation of the failure. This is related to the formation of a steep escarpment at the failure 
head with tensional faults remoulding the sediment. (see examples in Mulder and Cochonat, 
1996). 
Mass flows represent the motion of underconsolidated material that behaves as a plastic, 
viscous or viscoplastic fluid. These flows can be subdivided into cohesive and non-cohesive 
(frictional) flows (Mulder and Alexander, 2001a). Cohesive flows have a matrix strength that 
results from cohesion between fine particles (clay and fine silt). Frictional flows are made of 
discrete particles. The space between grains can generate a high porosity filled with sea-water 
in subaqueous environments. Because flow behaviour and physical properties during motions 
are usually difficult to assess, it can be useful to classify flows according to their morphology 
(e.g., Prior and Coleman, 1979). 
In this paper, we make a review of the morphology of instabilities that have been detected 
in the Gulf of Cadiz. We provide early hypothesis about their potential mechanism of 
triggering. 
 
2. REGIONAL SETTING 
The Gulf of Cadiz is located in the north-eastern Atlantic Ocean, northwest of the Strait of 
Gibraltar. It extends along the south Spanish and Portuguese continental margins (Fig. 1). The 
unique setting of the Gulf of Cadiz is related to the combination of particular tectonic and 
hydrological environments. 
 
2.1. Tectonic setting 
The study area is situated in a zone of slow convergence between African and Iberian 
tectonic plates (Argus et al. 1989; Sartori et al., 1994) at the termination of the Azores-
Gibraltar transform fault (Srivastava et al. 1990). 
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Figure 1. General map of the Gulf of Cadiz. Compilation realized by the Euromargin-Swim 
group. 
 
The Cenozoic history of the Gulf is controlled by the opening of the central part of the 
Atlantic Ocean and the tectonic activity of Betic and Rif orogenic belts (Malod, 1982; 
Mougenot, 1988, Maldonado et al., 1999) in relation to the activity of two subduction arcs 
(Calabre and Gibraltar) until the Mio-Pliocene. This area is interpreted as an east-dipping 
subduction zone, with a shallow dipping fault plane that extends below the Betic-Rif arc 
(Lajat et al. 1975; Maldonado et al. 1999; Gutscher et al. 2002). The deformed sedimentary 
pile in front of the Gibraltar arc is interpreted as an accretionary wedge. The fault on the sea 
floor, carbonate chimneys and active mud volcano would be related to this active subduction 
zone and accretionary wedge (Fig. 2; Gardner, 2000; Gardner et Shashkin, 2000; Somoza et 
al., 2002, 2003; Diaz del Rio, 2003; Maldonado et al., 2004; Medialdea et al., 2004). A 
consequence is that this area is a potential source for high-magnitude tsunamogenic 
earthquakes. For example, SW Iberia is the source region of the Great Lisbon earthquake (M 
8.7) of 1755 (Zitellini et al. 1999; Gutscher, 2004; 2006; Gutscher et al., this volume; Figs. 1 
and 2). 
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Figure 2. Simplified structural map of the Gulf of Cadiz including major fault directions, mud 
volcanoes and other topographic highs (diapirs?) limits of the accretionary prism and 
olithostrom. 
 
2.2. Hydrological setting 
The present circulation in the Gulf of Cadiz (Fig. 3) is related to the opening of the 
Gibraltar straight in the early Pliocene, after the Mediterranean basin was flooded following 
the Messinian salinity crisis (Vanney and Mougenot 1981; Mougenot and Vanney 1982 
Mougenot 1988; Nelson et al. 1993). It is dominated by the dynamics of the Mediterranean 
Outflow Water (MOW, Fig. 1) which is an energetic, warm (13 °C), and saline (38 g l-1) 
current resulting from the exchange of water masses between the Mediterranean Sea and the 
Atlantic Ocean (Ambar and Howe 1979; Ambar 1983; Madelain, 1970, Thorpe, 1972, 1976; 
Meincke et al., 1975). This water flux is balanced by the less-saline, cool water mass of the 
Atlantic inflow (Nelson et al. 1999) that flows back from the Atlantic into the Mediterranean. 
After passing the Strait of Gibraltar, the MOW is constrained in a W-SW channel (main 
MOW channel) and reaches velocities of 2.5 m s-1. West of 06°20'W, the MOW veers north-
westward under the influence of Coriolis force. The main MOW core (MC in Fig. 1) divides 
into two main cores that flow along the seabed at water depths of 300 to 1400 m (Madelain 
1970, Ambar and Howe 1979; Gardner and Kidd 1983): The Mediterranean Upper Water 
(MU in Fig. 1) and the Mediterranean Lower Water (ML in Fig. 1). 
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The Mediterranean Upper Water represents the upper, less-dense (salinity is 37.07 ‰), 
warm (13.7 °C) core that flows at the base of the upper Spanish and Portuguese continental 
slopes at depths of 300-600 m. Its average velocity is 0.46 m s-1 (Meincke et al. 1975; 
Johnson et al. 2002). 
 
Figure 3. Hydrological map of the Gulf of Cadiz showing the main pathway of the MOW and 
the depositional sectors defines by Hernandez-Molina et al. (2003). 
 
The Mediterranean Lower Water constitutes the lower, more-saline (salinity is 37.42 ‰) 
core that forms the main MOW nucleus. Its mean temperature is 13.6 °C and it velocities 
ranges between 0.2 and 0.3 m s-1 (Zenk and Armi 1990; Bower et al. 1997). The ML further 
divides into three minor branches that each follow separate deep channels (Madelain 1970; 
Kenyon and Belderson 1973) Mélières 1974; Nelson et al. 1993, 1999). 
At approximately 1,400 m water depth in the western part of the Gulf of Cadiz and at 
1,000 m in the eastern part, the MOW loses contact with the seafloor (Hernandez-Molina et 
al., 2003).  
 
2.3. Seafloor morphology in the Gulf of Cadiz 
Regional directions in the Gulf of Cadiz are directed by tectonics. This includes rock 
outcrops, mud volcanoes, diapir lines. The resulting tectonic lineaments then orientate the 
circulation of main MOW Channels. MOW impacts the present seafloor morphology by 
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reworking sediment carried by rivers discharging into the gulf, mainly the Guadalquivir and 
Guadiana rivers (Fig. 1; Faugères et al. 1985b; McCave and Tucholke 1986). At the Gulf 
scale, the impact of MOW on seafloor morphology and repartition of sediment decreases 
westward, following the decreasing trend of MOW energy. This is synthetized by the 
organization defined by Molina et al. (2003) who splits the Gulf in five sectors: (1) The 
proximal sector, close to Gibraltar is dominated by erosional features (scours) and coarse 
deposition (gravel lags, sand patches and ribbons) in the main MOW channel (Habgood et al. 
2003). (2) The Overflow sector where spilling of the ageostrophic part of the MOW at the 
bend located west of the Strait of Gibraltar, the MOW builds a giant unstable dissymmetric 
contouritic levee (Mulder et al. 2002, 2003). This levee is covered with mixed silt and mud 
waves, eventually only mud waves in its southern part (Kenyon and Belderson 1973; Gardner 
and Kidd 1983; Nelson et al. 1993, 1999; Migeon 2000), and with numerous sediment failures 
and flows in its northern part (Mulder et al. 2003). It is dissected by channels shifting 
progressively southward. Some of the most active channels (e.g., Gil Eanes in Fig. 1) 
terminate with small sandy lobes. (3) The channel and ridges sector in which seafloor 
morphology constrained by structural heritage control MOW pathway. (4) The contourite 
deposition sector formed westward along the Spanish slope. It is characterized by fine-grained 
elongated mounded and sheeted contourite drifts (Faugères et al. 1984, 1985a; 1999; Stow et 
al. 1986; Llave et al 2001; Llave 2003; Hernández-Molina et al 2003). (5) The submarine 
canyon sector. The morphology of the western part of the Gulf of Cadiz is dominated by 
erosional features (canyons, valleys and channels) extending perpendicular to the coast. In 
most of this area, the MOW detached from the sea floor. In places where MOW flows along 
the seafloor (upper continental slope), it is too weak to impact substantially the seafloor 
morphology and downslope processes dominate (Mulder et al., 2006). 
This overview of the Gulf of Cadiz suggests that several features can generate sliding. 
High sedimentation rates in the eastern part due to high MOW activity, high slopes in the 
western part due to the presence of deep structures. In the whole Gulf, seismic activity can 
add to gravity to trigger instabilities 
 
3. MATERIALS AND METHODS 
The data were collected during the CADISAR 1 and 2 cruises aboard the RV Le Suroît in 
August 2001 and September 2004, respectively (Fig. 4). Cadisar 1 cruise was dedicated to the 
study of the eastern part of the gulf (Mulder et al. 2003). Cadisar 2 cruise was dedicated to the 
study of the eastern part of the gulf (Mulder et al. 2006). Bathymetric data and acoustic 
imagery were acquired with a SIMRAD EM300 multibeam echosounder. This system 
operates at a frequency of 30 kHz and a maximum angle of 150°, the swath width varying 
between 300 and 5000 m at water depths of 100 and 5000 m, respectively. Ship speed was 5-
5.5 knots. Data acquisition with the high-resolution deep-towed acoustic system SAR was 
made at a ship speed of 2-2.2 knots. 
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During the two cruises acoustic data were corrected for salinity and density effects using 8 
CTDs (SBE19 probes) and 120 thermoprobes (Sippican). The top of 46 Kullenberg piston 
cores and three USNEL box cores has been used to control the grain size and interpret the 
acoustic imagery. 53 Kullenberg cores have been collected during the two cruises. Three are 
presented in this study; Core CADI2KS 22 is collected in the Portimao Valley 
(36°21.4’N/8°33.22’W). Cores CADI2KS23 and CADI2KS24 are collected on the north side 
of the Albufeira High (36°17’N/8°36.6’W and 36°16.20’N/8°38.20’W, respectively). 
 
Figure 4. 3D view of areas covered by high resolution EM300 bathymetry during Cadisar 1 
and 2 cruises. See figure 1 for location. 
 
4. RESULTS 
4.1. Giant contouritic levee 
Submarine instabilities are located on the topographic high bordering the main MOW 
channel, at the edge of the giant contouritic levee. The failures have a small area 
(approximately 1 km wide by 1-4 km long). Their morphologies correspond to these 
described by Prior and Coleman (1979) on the Mississippi delta front: rounded to bottleneck. 
(Fig. 5). Sar image of the rounded instability (Fig. 6) shows a well-defined slump scar in a 
plan view and extensional ridges forming on the slump body, downslope of the main scar. 
The rest of sedimentary levee is covered with dune-like structures. However, the accuracy 
of bathymetry and acoustic imagery cannot allow discriminating if they correspond to 
sediment deformation or to sedimentary structures. 
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Figure 5. EM 300 bathymetric view of bottleneck instabilities on the giant sedimentary levee. 
See Fig. 4 for location. 
 
 
Figure 6. SAR image showing the enlargement of the arcuate slump scar in Figure 4. See Fig. 
5 for location. 
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4.2. Channel bends 
Acoustic imagery shows two large areas of low reflectivity (Fig. 7). The first area is 
centred at 7°W; 35°55’N, on the left side of the main channel bend (Fig. 7A). The second is 
centred at 7°45’W; 36°03’W, on the left side of the Cadiz Channel (Fig. 7B). Both areas are 
characterized by a low reflectivity indicated by clear tone of grey level on the reflectivity 
map, and lobed structures diverging between 25-90° from the direction of the channel side 
and then following the direction of the local slope. 
 
Figure 7. Acoustic imagery map of deformation structures associated with the bend west of 
the Cadiz Channel. A: General EM 300 bathymetric map. B: Enlargement of the area of 
flowing on the EM 300 reflectivity map. See Fig. 4 for location. 
 
4.2.1. Side of topographic highs 
The most spectacular sediment failures are located along the Portimao Valley, on the north 
side of the Albufeira High (Fig. 8). The average slope at this location is 6.2°. The failed 
structures are half-rounded, slightly elongated in the dipping direction of the side of the 
topographic high. The size of the failures is approximately 2 km in width and 2-3 km in 
length. The slump scars are clearly visible on the bathymetric map, forming bathymetric steps 
of several tens of metres in elevation. The failures have a concave-up shape (slumps). The 
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slumps are coalescing and adjacent scars tend to merge together and with scars located 
upward on the valley side. 
 
Figure 8. EM 300 bathymetric map showing retrogressive failures on the steep slope of the 




Figure 9. X-ray photograph of core CADIKS23 showing the top of more than four metres of 
mud breccia (slump deposit) overlain by three metres of fine-grained bioturbated sediments 
(hemipelagites). See Fig. 8 for location. 
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Kullenberg gravity cores have been collected both within the body of the failure mass 
(CADI2KS23) and outside the failure (CADI2KS24) (see Fig. 8 for core location). The core 
outside the slump show undisturbed fine-grained sediment. The core located within the slump 
body shows a mud breccia (Fig. 9). Decimetre-large dark clasts of consolidated mud are 
surrounded by a cleared fine-grained muddy matrix. The breccia extends over more than 4 m. 
It is recovered by 3 metres of fine grained highly bioturbated mud. Similar failures forming 
bathymetric steps are observed along side of planaltos or drifts (Fig. 10). 
 
Figure 10. EM 300 bathymetry (A) and reflectivity map (B) showing a slump on the flank of 
the Bartolome Dias drift. C: Transverse bathymetric profile through the retrogressive slump 
scars. See Fig. 4 for location. 
 
Along the Cadiz Ridge, the slumps are associated upslope to undulation that could 
correspond either to tensional structures at the head of the failure or to creeping structures 
(Fig. 11). 
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Figure 11. EM 300 bathymetry (A) and reflectivity map (B) showing slumps on the flank of the 
Cadiz Ridge. Upslope, failures are related to undulations interpreted either as creeping or 
tensional deformation. See Fig. 4 for location. 
 
 
Figure 12. Bathymetric map of the Portimao Canyon and neighbouring valleys. Note the 
typical badland morphology of the sidewalls suggesting intense gravitational erosion. See 
Fig. 4 for location. 
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The deep canyons and most of the valleys located in the north part of the Gulf of Cadiz 
show steep flanks with numerous gullies, forming a classical badland morphology (Fig. 12). 
This morphology is classical in other canyons incising into overconsolidated ancient deposits 
(e.g. Var Canyon, Mulder et al., 1997). It is particularly clearly visible on the flanks of the 
Portimao Canyon and Valley, and in all its tributary valleys. At these locations, the slope is 
very steep (6-13°). 
 
4.2.2. Continental slope 
A large-scale scar-like feature is located south of the Sagres drift (Fig. 13A). The structure 
is approximately 10 km long by 12 km wide with an average slope of 4.5°. On the continental 
shelf, it is characterised by more than ten kilometres-long ridges extending parallel to the 
margin (alongslope). On the continental slope, it is characterised by several bathymetric steps 
(escarpment) regarding downslope with a head wall varying between 50 and more than 100 m 
(Fig. 13B). At water depths deeper than 1850 m, the structure opens on a wide U-shaped 
valley parallel to the Lagos Valley and merging with the Portimao valley. 
 
Figure 13. A: EM 300 bathymetric map of the sediment undulations along the Sagres drift. 
See Fig. 4 for location. B: 3D view of the escarpment at the toe of the undulations. 
 
5. DISCUSSION 
5.1. Triggering of instabilities 
5.1.1. Influence of steep slopes 
Most of the failures are located in area with steep slopes: Flanks of the Portimao Canyon 
and Valley and neighbouring valleys, or sides of topographic highs. At these locations, 
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erosion and by pass processes allow outcropping of consolidated sediment. The progressive 
erosion at the base of the canyons and valleys flanks by channelled gravity flows (including 
high energy turbidity currents) generates oversteepening. Channel walls thus fail down by 
retrogressive mechanism generating small gullies at the origin of the observed badland 
morphology. This phenomenon is emphasised in canyons and channel meanders. On the 
external side of a meander, the energy of the channelled flows is higher than on the inner side. 
Consequently, erosion is more intense on the outer side and catastrophic erosion is more 
frequent or intense. This can lead to important slope failures generating topographic highs 
(terraces) along the inner side of the meander curvature. Such a terrace with sharp boundaries 
can be observed on the side of the Portimao Canyon at N36°45’; W8°32’ (Fig. 12). It could 
result of a large mass wasting event. 
Along topographic highs, gravity seems the only triggering parameters. Instabilities 
observed along the Albufeira High towards the Portimao Valley (Fig. 8) are unlikely triggered 
by erosional processes carving the toe of the Albufeira High. At this location, the Portimao 
Valley is very large and the slope of the valley floor is very smooth. Consequently, channelled 
flows might have a very low energy. However, the coalescence of slump scars suggests again 
a retrogressive process. 
The top of the continental slope represents one of the preferential areas where gravitational 
failures are triggered along margins. The wavy structures observed along the Sagres Drift 
(Fig. 11) could result either from sediment deformation or to sediment accumulation. Five 
evidences suggest they are preferentially due to deformation. (1) They are located at the shelf 
break and (2) on the edge of the Sagres contourite drift suggesting high sedimentation rate. (3) 
The MOW has a very low energy at this location. (4) The crest of the elongated wavy 
structures are oriented E-W suggesting a N-S current (the MOW flows alongslope). (5) The 
slope is smoother here than on the adjacent areas located just on the east, where badland 
morphology is developed. This suggests that the slope has been smoothed by a local large 
scale event and the badland morphology disappeared. 
 
5.1.2. Influence of the sedimentation rate 
Failures are frequently located in areas of high sediment accumulation rate increasing the 
gravitational load (overloading). In addition, when the sediment is fine grained as it is the case 
in contourite drifts, the pore pressure slowly dissipates, generating excess pore pressure. The 
giant contouritic levee is supplied by the MOW. At this location, the MOW is very rich in 
sediment because it just captured the particles coming from the Guadalquivir and Guadiana 
rivers that flow southeastwardly along the Iberian coast (Fig. 3). The main supply of the 
MOW occurs just west of the straight of Gibraltar (Nelson et al., 1999) at the entrance of the 
main MOW channel. The presence of fields of fine-grained sediment waves (Fig. 4) is 
consistent with high sedimentation rates at this location. 
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Bends of channels are also preferential location of deposition. When the MOW is 
channelled, its energy increases. When a curve is encountered, the centrifugal force deflects 
the MOW to the external side of the bend. The MOW overspills the channel side as would a 
classical turbidity current do (Hiscott et al., 1997). The presence of sediments with low 
reflectivity on the outer side of the bend suggests high sedimentation rate producing 
underconsolidated sediment. Once it has spilled, the flow rapidly vanished and particles settle. 
Close to the channel, these underconsolidated sediments tend to flow in the direction of 
spilling. Further away, the flowing direction rapidly turns into the direction of the local slope 
(Fig. 7). 
 
5.1.3. Influence of the MOW 
MOW is active in all the study area for bathymetries lower than 1200-1400 m. Its activity 
is clear on the back side of the contouritic levee where sediment waves are observed. These 
waves are associated with structures suggesting deformation (Fig. 3). In this part of the gulf, 
the constant shearing of the MOW along the seafloor could add to the gravity (slope) and high 
sedimentation rate to induce sediment failures and flows. In addition, true sediment waves 
could initiate slow deformation (creeping) by sediment loading and generate multi-process 
sediment waves similar to those described by Faugères et al. (2002) in the Bay of Biscay. 
 
5.1.4. Influence of seismicity 
Seismicity is frequently suggested to explain slope failures in deep-sea environments. 
Usually, earthquakes add to classical gravitational forces by generating horizontal and vertical 
ground accelerations and increasing simultaneously pore pressure. In the Gulf of Cadiz, 
seismicity is low and mainly located in neighbouring areas: the Azores-Gibraltar Fault, the 
Gorringe Bank and the boundaries of the accretionary wedge. Because earthquake epicentres 
are not close to the study area, only large magnitude earthquakes with their epicentre located 
outside the study area could release sufficient energy to trigger large scale slope instabilities 
within the Gulf. The existence of a deep blocked subduction area (Gutscher et al., 2002; 
Gutscher et al., this volume) generating rare but very high magnitude earthquakes would be 
consistent with earthquake-triggered instabilities in the Gulf of Cadiz. 
 
5.1.5. Influence of deep fluids. 
Influence of upward motion of deep fluids is demonstrated in several areas in the world. 
For example, the north part of the Storegga slide in Norway could be related to change of 
phase of gas hydrates (Mienert et al., 1998). Pockmarks are frequently associated to canyon 
and valley heads (e.g., Zaire, Le Moigne, 1999; Capbreton, Cirac et al., 2001) and could either 
direct the propagation of retrogressive failures along deep seepage lines or be the consequence 
of early stage of retrogressive destabilisation. In the Gulf of Cadiz fluid escape structures are 
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mainly mud volcanoes. The only instabilities that have been related to these structures are 
slides, slumps and mud flows along the flanks of these volcanoes (Fig. 14). 
 
Figure 14. EM 300 bathymetry (A) and reflectivity map (B) showing a slump on the flank of 
the Lolita mud volcano. See Fig. 4 for location. 
 
5.2. Other products of slope instability 
Slope instabilities have been described by the morphology of the scars allowing locating 
areas of failure and flow initiation. However, recurrence of failures is also demonstrated by 
the layers deposited by sedimentary flows resulting from their transformation. Mass flow 
deposits can be originated either by slope failures or by direct transformation of a river flow. 
At present, no river discharges directly to the deep basin trough a canyon in the Gulf of Cadiz. 
Consequently, in the Gulf of Cadiz, all the mass flow deposits are initiated by sediment 
failures. On a slope of the Gulf of Cadiz, an initial failed mass tend to move downslope. It 
accelerates and incorporates water. Under particular condition, it may transform into dilute 
flow (debris or grain flow, depending on the nature of the matrix), hyperconcentrated and 
concentrated flow (Mulder and Alexander, 2001) and finally, low concentration turbulent 
flows. All these process generate deposits that are originally related to slope failures. 
Several turbidites were identified in asediment core collected on the bottom of sea valleys 
(CADI2KS22, see Fig. 8 for location). They would allow reconstructing the frequency of 
failure during the recent period. In addition, small sedimentary lobes were recently observed 
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within larger MOW channels. They are made of clean coarse silt and sand resulting from 
mass flow deposits. They might originate at the distal western edge of the sedimentary levee 
or along topographic highs bordering these channels such as diapirs. 
No stratigraphic framework is available in the Gulf to date the failures. In core 
CADI2KS23, the breccia can be interpreted as a slump of a debrites. It is covered with fine-
grained, intensely bioturbated mud with no dynamic sedimentary structures. This mud is 
interpreted as hemipelagites. Its thickness (3 m) suggests that the slump located at the toe of 
the slope is not recent but is probably several thousand years old. 
 
6. CONCLUSIONS 
This study allows evidencing several kinds of mass wasting processes in the Gulf of Cadiz 
(Fig. 15). Their size varies from 1 to more than 10 km. Instabilities are located in steep slope 
areas including channel flanks, valleys sides, the upper continental slope, the external part of 
channel bends and the giant contouritic levee. 
 
Figure 15. Synthetic 3D diagram showing the different instabilities observed in the Gulf and 
the inferred dominant triggering factor. 
 
The main triggering processes are probably simple gravity (oversteepening) and high 
sedimentation rates (overloading). The constant shearing by the MOW flow could held 
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triggering failures at water depth lower than 1200-1400 m. Seismicity could also generate 
failures but only when very high magnitude earthquakes are triggered in the neighbouring 
areas. Figure 15 shows an interpretative 3D diagram showing the preferential area of slope 
instability in the Gulf and how processes act or interact to trigger these failures. The 
frequency of failures can be estimated using the deposits resulting of their distal 
transformations such as turbidites. 
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CONTOURITE DRIFT CONSTRUCTION INFLUENCED BY 
CAPTURE OF MEDITERRANEAN OUTFLOW WATER DEEP-SEA 
CURRENT BY THE PORTIMÃO SUBMARINE CANYON (GULF OF 
CADIZ, SOUTH PORTUGAL) 
 
Marchès E.1, Mulder T.1, Cremer M.1, Bonnel C.1, Hanquiez V.1, Gonthier E.1, Lecroart P.1 




The margin of the Gulf of Cadiz is swept by the deep current formed by the Mediterranean 
Outflow Water (MOW) flowing from the Mediterranean to the Atlantic. On the northern 
margin of the Gulf (Algarve Margin, South Portugal), the MOW intensity is low and fine-
grained contourite drifts are built up with an alongslope development. From new 
sedimentological data, this study emphasizes the presence of two types of contourite drifts 
separated only by a deep submarine canyon incising the slope with a north-south orientation 
(Portimão Canyon). High resolution seismic and bathymetry interpretation shows that on the 
eastern side of the canyon, the MOW forms a thick and large detached drift (Albufeira Drift) 
prograding toward both north and west, as shown in seismic interpretation, with a high 
sedimentation rate. On this side of the canyon, the MOW intensity is high enough to erode the 
slope forming a moat channel (Alvarez Cabral). On the western side of Portimão Canyon, the 
MOW energy is lower, preventing moat channel erosion. Only flat and thin drift develops 
(Portimão and Lagos Drifts) with slow aggradation and a low sedimentation rate. This 
difference in drift development is due to the presence of the canyon which generates an 
important change in hydrodynamic of the MOW, confirmed by temperature-density 
measurements showing that MOW flows down Portimão Canyon. The canyon is responsible 
for the deviation of the direction of the MOW as it partly catches the deep-sea current flowing 
westward (i.e. capture phenomenon). It creates, thus, a decrease of the flow energy, 
competency and capacity between the east and west sides of the canyon. Through this 
phenomenon of MOW deep-sea current capture, the canyon constitutes a morphologic feature 
generating an important change in the contourite deposition pattern.  
In addition to already known climatic and oceanographic influences, our results show the 
role of canyons on contourite drift building. This study provides new elements on autocyclic 
factors influencing the contourite sedimentation, important to consider in future sedimentary 
paleo-reconstruction interpretations. 
Keywords: Contourite drift; Mediterranean Outflow Water; contour current capture; 
submarine canyon; Gulf of Cadiz. 
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1. INTRODUCTION 
The Gulf of Cadiz represents a key zone for the global deep thermohaline circulation. It is 
the exchange zone between the Mediterranean Sea and the Atlantic Ocean and is swept by a 
strong deep current originating from the Mediterranean: the Mediterranean Outflow Water 
(MOW). This current is at the origin of various sedimentary processes, among which is 
contourite drift construction (Faugères et al., 1984). 
A good understanding of drift formation explains the large diversity in their morphology 
and geometry. A drift classification including their evolution as a response to specific 
hydrologic and morphologic contexts was published by Faugères et al. (1999). 
The interest in detailed contourite study increased because it brings understanding of deep 
current modifications and erosion/deposit processes. In that sense, these sedimentary bodies 
constitute a record of environmental changes. Several studies (e.g. Hernández-Molina, 2002; 
Llave, 2004; Llave et al., 2006) have emphasized the relationship between drift construction, 
paleoceanography and paleoclimate.  
Two different drift morphologies are observed the Algarve Margin (Gulf of Cadiz), 
providing an example of contourite drift diversity. The main aim of this study is to address the 
processes driving lateral differential growth of the drifts, using morphologic and seismic 
characteristics of these deposits. This work emphasizes the influence of the Portimão canyon 
on the different processes determining the present margin configuration. 
Using a new bathymetric and high resolution seismic dataset, this paper presents a detailed 
study of the geometry and evolution of two drifts. It gives an opportunity to constrain the 
interactions between drift construction processes, deep water circulation and canyon 
development. This paper presents the role of a canyon on the contourite sedimentation that 
was never considered before. In that sense, this work brings new element on autocyclic 
environmental factors influencing the contourite drift development which is important to 
consider in future sedimentary reconstructions. 
 
2. BACKGROUND 
The Gulf of Cadiz is located in the eastern Atlantic Ocean, along the Spanish and 
Portuguese margins (Fig.1). It stretches from the Strait of Gibraltar (south of Spain) to Cape 
St Vincent (south of Portugal). 
 
2.1. Tectonic setting 
The Gulf of Cadiz is situated on the African-Eurasian plate boundary. The evolution of the 
margin was influenced by three successive phases of extension and compression (Maldonado 
et al., 1999): (1) the development of a passive margin during the Mesozoic, related to the 
opening of the North Atlantic, (2) the Tethys Alpine Sea closure during the Late Eocene to 
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Early Miocene, due to a compressional regime and (3) a Miocene foredeep evolution 
associated with the formation of the Betic-Rif orogen and the opening of the western 
Mediterranean basin (Llave et al., 2001; Hernandez-Molina, 2002). This later stage was 
characterized by the collision of the Betic-Rif accretionary front with the passive margins of 
the Iberian Peninsula and Africa. This collision involved the emplacement of an olistostrome 
during the Middle Miocene in the east of the Gulf, now re-interpreted as an accretion prism 
(Gutscher et al., 2002). Later, the opening of the Strait of Gibraltar at the end of the Miocene 
allowed a final connection between the Atlantic Ocean and the Mediterranean Sea. 
 
Figure 1. Location of the study area on a regional map indicating the general circulation 
pattern of MOW; MC: Mediterranean Core, MUW: Mediterranean Upper Water, MLW: 
Mediterranean Lower Water, IB: Intermediate Branch, PB: Principal Branch, SB: Southern 
Branch, CR: Cadiz Ridge, GB: Guadalquivir Bank, GR: Guadalquivir Ridge, PC: Portimão 
Canyon, AD: Albufeira Drift, FD: Faro Drift, LD, Lagos Drift, PD: Portimão Drift, SD: 
Sagres Drift, (modified after Hernandez-Molina et al., 2003). 
 
Several tectonic features are observed in the present Gulf of Cadiz such as the Cadiz and 
Guadalquivir diapiric ridges and the Guadalquivir Bank (Fig. 1). They have a very important 
influence on the morphology and the hydrodynamics because they form topographic highs 
that constrict deep water circulation pathways (Nelson et al., 1993; Nelson, 1999; Hanquiez, 
2006). 
Several major faults have been described on the Algarve Margin (Vanney and Mougenot, 
1981). A deep NS orientated fault is located under the Portimão Canyon, named the Portimão 
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fault (Fig. 2). This important fault stretching to Algarve lands is active since Cenozoïc (Lopes 
et al., 2006). Two other fault systems are observed to the north of channels located at 
longitude 8°45W and 8°52W on the bathymetry (Fig. 2). Their orientation is NNE-SSW 
(Vanney and Mougenot, 1981). 
 
Figure 2. Bathymetric map with location of seismic profiles, cores and CTD using in this 
study; PC: Portimão Canyon; LC: Lagos Canyon; FC: Faro Canyon; C1, C2 and C3: 
Channels 1, 2 and 3; PF: Portimão Fault (after Lopes et al.; 2006); F: faults described by 
Vanney and Mougenot (1981). 
 
2.2. Oceanographic setting 
After the opening of the Strait of Gibraltar, the Gulf of Cadiz was directly influenced by a 
permanent deep current, the Mediterranean Outflow Water (MOW; Mougenot and Vanney, 
1982). This current has a high density due to a high salinity (>38 ‰; Ambar and Howe, 1979a 
and 1979b). It flows between 600 and 1400 m water depths. Its velocity reaches 2.5 m.s-1 
(Boyum, 1967) at the end of the Strait of Gibraltar and decreases toward Cape St Vincent (0.2 
m.s-1; Johnson et al., 2002). The MOW is deflected northward, against the Iberian-Portuguese 
margin, under the action of the Coriolis force.  
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The MOW divides into two main branches (Gardner and Kidd, 1987) due to the influence 
of the sea floor morphology, mainly the Cadiz Ridge (Fig. 1). The first is the Mediterranean 
Upper Water (MUW in Fig. 1). It is a geostrophic current which flows along the continental 
margin between 400 and 600 m water depths (Ambar, 1983; Baringer and Price, 1997 and 
1999). It is the warmer branch of the MOW (T> 13.7 °C and S= 37 ‰; Ambar et al., 1999). 
The second is the Mediterranean Lower Water (MLW in Fig. 1). It is a deeper ageostrophic 
current flowing between 600 and 1500 m water depths (Madelain, 1970) which flows cross-
slope. This branch is more saline and colder (S> 37.4 ‰ and T< 13.5 °C; Zenk and Armi, 
1990; Ambar et al., 1999) . The MLW divides into three minor branches because of the 
presence of the Guadalquivir Bank and the Guadalquivir Ridge: the Intermediate Branch (IB 
in Fig. 1) which flows north-westward, along the south of the Faro, Albufeira, Portimo, 
Lagos and Sagres drifts (Heezen and Johnson, 1969); the Principal Branch (PB in Fig. 1) 
which flows westward through the Guadalquivir Contourite Channel; and the Southern 
Branch (SB in Fig. 1) which flows south-westward through the Cadiz Contourite Channel 
(Hernandez-Molina et al., 2003). 
The MOW is a contour current strongly directing the sediment distribution in the Gulf 
(Kenyon and Belderson; 1973). Thus, three sectors can be distinguished in this part of the 
Gulf of Cadiz (Henández-Molina et al., 2003): (1) an erosional sector in the southeast area 
close the Strait of Gibraltar, due to the high energy of the deeper current, (2) a coarse-grained 
depositional sector, adjacent to the precedent sector where the most important sedimentary 
features are sand lobes (Nelson, 1999) and (3) a fine-grained depositional sector which 
corresponds to the Contourite Deposition System (CDS; Gonthier et al., 1984; Hernandez-
Molina et al., 2003; Hernandez-Molina, 2006). This last sector is located in the westernmost 
area of the Gulf of Cadiz and includes several contourite drifts from East to West: the Faro 
Drift, the Albufeira Drift, the Portimão Drift, the Lagos Drift and the Sagres Drift 
(respectively FD, AD, PD, LD and SD in Fig. 1). 
 
3. MATERIAL AND METHODS 
The data presented in this paper were collected during the Cadisar 2 cruise on the RV “Le 
Suroît” in August 2004. The area mapped is located south of the Algarve margin which 
extends from Faro to Cape St Vincent, between 36°N and 37°N and 8°W and 9°20W. The 
bathymetry of the area ranges from 100 to 3700 m (Fig. 2). 
 
3.1. Bathymetry 
Bathymetric data were acquired with a SIMRAD EM300 multibeam echosounder. This 
system operates at a frequency of 30 kHz and a maximum angle of 150°, the swath width 
varies between 300 and 5000 m at a water depth of 100 and 3700 m. Ship speed was 5-5.5 
knots.  Calibration of the EM300 and MOW location was assessed using three CTDs (SBE19 
probes) and 84 thermoprobes (Sippican). 
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3.2. High resolution seismic study 
High resolution seismic profiles were recorded with a 2000 J sparker and a 12-hydrophone 
monotrace streamer. The profiles were acquired at water depths between 500 to 1500 m. Five 
seismic profiles recorded during this cruise, perpendicular and parallel to the slope, have been 
used for this work (Fig. 2).  
The seismic interpretation is realised using two characteristics: (1) the seismic facies and 
(2) the reflector terminations along the discontinuities. Three main seismic facies are 
observed (Fig. 3): (1) a reflector free facies, (2) a facies with moderate amplitude and more or 
less continuous parallel reflectors and (3) a facies with high amplitude and continuous parallel 
reflectors. The reflector terminations (toplap, onlap, truncations…) are observed in order to 
distinguish the unconformities from the erosional surfaces. 
 
Figure 3. Seismic facies catalog and description defined in the seismic interpretation. 
 
3.3. Cores analyses 
The top of two Kullenberg cores (Cadi2KS10 and Cadi2KS25) were used in this study. 
These cores are located on each side of the Portimão Canyon. The Cadi2KS10 core is located 
on the southern flank of the Albufeira drift and the Cadi2KS25 core was sampled on the 
Portimão drift (Fig. 2). Measurement of core-top D50 grain size allowed comparison of 
MUW competency on the drift (Faugères et al., 1986). 
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3.4. CTD 
The CTD record (location in Fig. 2) is used to define the water masses present in the 
Portimão Canyon. Compared with the physical characteristics of the known water masses, the 
temperature and salinity variations along the water column allow the characterization of the 




The study area is located in the Contourite Depositional System (CDS) defined by 
Hernández-Molina et al. (2003), between 36°30N and 37°N. This area is influenced by the 
MUW to the north and the IB to the south. 
The general morphology observed on the bathymetry (Fig. 4) presents marginal plateaux 
between the continental slope and deep valley areas, named Albufeira, Portimão and Lagos 
from east to west. These plateaux, that form an abrupt slope change between 600 and 800 m 
water depth, have a gentle slope (0.5°) in comparison with the northernmost part (slope of 
1.78°). They finish abruptly southward in a ragged surface leading to the southern deeply 
incised valleys. 
 
Figure 4. 3D bathymetry showing the main morphologic features of the study area (PC: 
Portimão Canyon, LC: Lagos Canyon, FC: Faro Canyon and C1, C2 and C3: Channels 1, 2 
and 3). 
 
The marginal plateaux are described as contourite drifts because they are covered by a 
sedimentary pile built under the deep current action (Mougenot and Vanney, 1982) The 
Albufeira Drift is about 50 km long and 9.6 km wide. It is characterized by a rounded form 
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and is separated from the upper slope by a large channel named Alvarez Cabral Moat (Fig. 4). 
The maximum depth of the Alvarez Cabral Moat reaches 90 m from the top of the Albufeira 
Drift. Its width increases westward (3.5 km to 6 km) and reaches its maximum where it joins 
the Portimão Canyon. This morphologic feature effectively channelizes the Mediterranean 
Upper Water ( Faugères et al., 1984; Faugères et al., 1985b). 
The Portimão and Lagos drifts have a flat morphology without topographic highs. They 
seem to develop a sedimentary cover of the plateaux. The Portimão drift has a more 
complicated shape because it is affected by instability incisions southward that confer it a 
nonlinear morphology in contrast to Lagos drift. The Portimão drift is about 15 km wide 
(westward) and about 17 km long south-westward. The Lagos drift is about 30 km long and 
12 km wide. These two drifts are connected in their northern sectors but separated by the head 
of Lagos Canyon in the south (Fig. 4). 
The contourite deposits are dissected by morphologic features such as canyons, channels 
and moat. 
Three major canyons connected to the deep valleys, are visible in Figure 2: the Faro 
Canyon (FC), the Portimão Canyon (PC) and the Lagos Canyon (LC). 
The Faro Canyon has N-S orientation and partly incises the Albufeira plateau. It appears at 
940 m water depth and spreads over 20 km with a width of 5 km, a maximal depth of 260 m, 
and is rectilinear in form (Fig. 2).  
The Portimão Canyon extends from the shelf to the deep basin and separates the Albufeira 
Drift from the Portimão and Lagos drifts. This canyon is located on the deep Portimão Fault 
(Mougenot, 1988; Fig. 2). Its general orientation is NNE-SSW then N-S.  The canyon head 
starts at about 100 m water depth (~35 km to the shoreline) and spreads over 53 km, reaching 
a maximal depth of 338 m in its northern part. Its width increases downward from 2.3 to 5.7 
km. Six large bends generate a low sinuosity (1.125). The meanders are bordered by 
elongated terraces (width close to 850 m) plastered along the canyon flanks and elevated of 
140 m above the axial thalweg.  
The morphology of the Lagos Canyon is more complicated. Its head is located at 760 m 
water depth and partly separates the Portimão Drift and the Lagos Drift. Two bends affects 
the canyon orientation. It has a NNE-SSW orientation for less than 10 km, and then runs 
westward and finishes with a NNE-SSW orientation before joining the Lagos deep valley. 
Three additional channels in the northern part of the study area incise the continental shelf 
(C1, C2 and C3; Fig. 4). They have a straight course (7 km; Mulder et al., 2006) and 
disappear at a water depth ranging from 560 to 700 m. They are not currently connected to 
any deep valley. They have N-S orientation but then bend to become more NNE-SSW 
downward. The easternmost channel is deeper (150 m) than the two others (70 m). Their 
maximal width varies between 1.2 km and 2.4 km. 
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4.2. Main seismic units 
The seismic analysis reveals two main units named units I and II. They are distinguished 
by the presence of two different seismic facies lying on an acoustic basement (facies 1, Fig. 3) 
and separated by an erosional surface. Seismic facies 2 (moderate amplitude, intermediate 
continuity) characterizes unit I whereas seismic facies 3 (high amplitude and important 
continuity) characterizes unit II (Fig. 3). The boundary between these two units is clearly an 
erosional surface corresponding to the Plio-Pleistocene boundary as reported by Llave et al. 
(2001 and 2004). On slope-parallel profiles, on the west side of Portimão canyon, this 
boundary is deeply incised by three paleochannels (C1, C2, and C3 in Fig. 5). To the east of 
Portimão Canyon, this erosion surface shows irregular topography with reflector truncation at 
the boundary between the two seismic facies (Fig. 5). 
The acoustic basement below Unit I is characterized by seismic facies 1, and it is only 
visible northward where seismic unit I and II are thinner. 
Observation of reflector configuration change in each seismic unit allows characterization 
of the geometry of the sedimentary bodies and analysis of the evolution of drift construction 
on both side of Portimão Canyon.   
 
4.3. Drift geometry 
A summary of the deposit geometry is given in Table 1. 
 
4.3.1. East side of Portimão Canyon: Albufeira Drift 
On the parallel to slope profiles (SP25 and SP24), the acoustic basement is poorly 
observed due to the lack of signal penetration of the system (Fig. 5). However, on profile 
SP26, located in the Alvarez Cabral Moat channel, the acoustic basement is visible and shows 
that seismic unit I seems to infill this irregular morphology. Here, unit I is outcropping and its 
erosion can be explained by the Mediterranean Upper Water transit constricted along this 
channel. In the eastern extremity of this profile, unit II is observed infilling valleys (Fig. 5) 
with 175 ms TWT thickness (130 m). 
Unit II reaches a maximal thickness of 300 ms TWT (225 m) on the profile SP25 (Fig. 5). 
Its thickness decreases southward (250 ms TWT on profile SP24, 187 m). In the unit II, three 
sub-units can be defined on the east flank of Portimão Canyon, named sub-units A, B and C 
from the oldest to the youngest (Fig. 5). They are separated by discontinuities and changes in 
the reflector inclinations, corresponding to unconformity surfaces characterized by truncation 
of reflectors (Fig. 6). 
Sub-unit A reaches its maximal thickness on profile SP24 (36°41N; Fig. 5): 260 ms TWT 
(197 m). This sub-unit pinches out eastward on profile SP25. Its upper boundary is 
characterized by a large unconformity which separates it from sub-unit B. 
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Figure 5. Sparker seismic profiles and their interpretation. 
 
Sub-unit B has a maximal thickness of 237 ms TWT (137 m) on the SP25 profile 
(36°43N). It pinches out more clearly westward than sub-unit A suggesting a westward 
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migration of the deposits. On profile SP24, this sub-unit outcrops and is undergoing erosion 
as evidenced by the reflector truncations on the seafloor. 
Sub-unit C is only present on the western part of the SP25 profile with a maximal thickness 
of 237 ms TWT (137 m). Here again it pinches out farther westward than sub-unit B which 
suggest a westward migration of the deposits. On this profile, the seafloor truncates the 
reflectors at the top of the unit. 
 
Table 1. Synthesis of main morphologic and seismic characteristics of Portimão-Lagos Drifts, 
Albufeira Drift and Portimão Canyon deduced from Cadisar 2 cruise. 
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On perpendicular to slope profile profile SP38 (Fig. 5 and 6) sub-unit A shows aggradation 
at the bottom, with parallel reflectors filling the erosion surface below. The upper part, in 
contrast, shows progradation with a northward downlap. 
Sub-unit B is characterized by a very pronounced progradation with downlap terminations 
on the underlying unconformity. These downlap reflectors have a dip that becomes steeper 
northward. The reflector configuration forms a sigmoid wedge. On the south flank of this drift 
(here visualised in transverse section), truncation of reflectors reveals southward erosion of 
the sea floor. 
Sub-unit C corresponds to the most prograding sub-unit, separated from sub-unit B, on 
profile SP38, by a boundary with sea floor expression. Toward the Alvarez Cabral Moat, the 
reflectors of this sub-unit become disorganized. This could be interpreted as the result of 
important erosion by the MUW constricted into this channel or /and slope instabilities. 
 
Figure 6. Sparker seismic profile SP38 crossing Albufeira Drift and its interpretation (see text 
for signification of sub-unit A, B and C). 
 
In the Alvarez Cabral Moat, unit II deposits are present but they are eroded by the MUW. 
This result is consistent with the interpretation of profile SP26 (Fig. 5) because profile SP38 
crosses SP26 at the location of the valley filled by unit II. This cross profile analysis shows 
clearly a northward progradation of the unit II deposits trough time.  
The Albufeira Drift morphology shows a rounded form and the presence of a moat channel 
related to a mounded separated drift (Faugères et al., 1999). This drift has migrated northward 
and westward. 
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4.3.2. West side of Portimão Canyon: Portimão and Lagos Drifts 
The acoustic basement is observed in the western area where units I and II are thinner (Fig. 
5). Unit I can reach a maximal thickness of 240 m (profile SP25). The three paleochannels 
incised on top of unit I have a N-S direction and can be correlated with the three channels that 
are at present observed upslope on the seafloor (Fig. 4). This suggests both systems were 
previously connected. 
Maximal thickness of unit II is 220 ms TWT (160 m) on profile SP25 (Fig. 5) and 
decreases northward (110 m on profile SP26; Fig. 5). The three sub-units observed on the 
Albufeira Drift (A, B and C) cannot be distinguished on this canyon side. Change in drift 
geometry is not observed through time. Aggradation predominates with an internal 
configuration of parallel reflectors and a lenticular shape.  
On cross profile SP36 (Fig. 7) no significant progradation is visible and only a weak 
thinning is observed near the slope break. On the south flank of the drift, toward the southern 
deep valleys, reflectors are truncated showing erosion probably due to sediment instabilities. 
The morphological and seismic study of Portimão and Lagos Drifts shows a flat 
morphology and no progradation. They are related to sheeted drifts (Faugères et al., 1999). 
 
Figure 7. Sparker seismic profile SP36 crossing Lagos Drift and its interpretation. 
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4.3.3. Portimão Canyon flanks 
Seismic lines crossing the Portimão Canyon show differences in seismic facies on the inset 
of the canyon with more chaotic reflectors in seismic facies 2 and 3.  The reflectors of unit I 
are truncated on the flank of the canyon and a clear asymmetry in the deposit of unit I at both 
sides of the canyon is observed (Fig. 5). Contrary, the reflectors of unit II are only curved 
indicating that Portimão Canyon incised the unit I deposits. Inferred incisions of canyons and 
channels affect only unit I deposits. In contrary, Unit II seems to fill and drape previous 
deposits softening the morphology let by this major discontinuity. 
 
4.4. Grain size study and CTD record analysis 
The mean grain size (median) of the first 20 cm of the core Cadi2KS10 located on the 
eastern side of the canyon is 31.5 µm. The sediment is constituted of silt and clay with shell 
debris. On the western side of Portimão Canyon (Cadi2KS25 core) the average grain size 
(D50) of the first 20 cm is 22.5 µm. This grain size diminution suggests a decrease of MOW 
competency (i.e. maximum grain size that a flow can transport) between east and west of 
Portimão Canyon. 
 
Figure 8. Salinity (black line) and temperature (black broken line) depth-profiles from CTD. 
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A CTD record (location in Fig. 2) clearly reveals the presence of a Mediterranean type 
water mass (T~13.6°C and S 36.5 ‰; Fig. 8) between 600 and 1000 m water depth in the 
Portimão Canyon. The CTD record stops on a canyon terrace located at 1100 m water depth. 
From 500 m to 600 m water depths, the record shows an inflexion indicating the presence of 
another water mass with different physical characteristics (T~13.6 °C and S~36.1 ‰). The 
presence of topographic irregularity such as a canyon together with the MOW barocline 
instability provoke submarine vortices or eddies (Cherubin et al., 2000). A fragment of MOW 
can thus breaks away and mix with the water above. This phenomenon creates a new water 
mass generation with different physical characteristics. Moreover, several authors (e.g. Ambar 
et al., 1999; Serra and Ambar, 2002; Serra et al., 2005) have shown that the Portimão Canyon 
region constitutes a privileged place for eddy formation and internal waves (Bruno, 2006; 
Garcia-Lafuente, 2006; Hernandez-Molina, 2006). Changes in water column stratification are 
induced by these hydrologic phenomena and they probably explain the CTD record obtained 
with: (1) from sea surface to 500 m water depth the Atlantic surface waters, (2) from 500 to 
600 m water depth a water mass originally from the Atlantic surface water and Mediterranean 
deep water mixing and (3) from 600 to canyon bottom the Mediterranean deep water (Fig. 8). 
 
5. DISCUSSION 
5.1. Two types of contourite drifts on the Algarve margin 
On the Algarve margin, two types of contourite drifts have developed over the two margins 
of Portimão Canyon: the mounded separated drift of Albufeira and the sheeted Portimão and 
Lagos drifts. Important differences between the east and west sides of the Portimão Canyon 
are observed on the bathymetric and high resolution seismic profiles. (1) The Albufeira Drift 
has a marked rounded morphology accentuated by the presence of a moat channel that 
separates it from the continental slope, whereas the Portimão and Lagos drifts have a flat 
morphology without any moat channel. (2) The Albufeira Drift aggrades with a pronounced 
progradation towards the northwest whereas Portimão and Lagos Drifts aggrade without 
significant progradation. (3) Sediment accumulation is more important on the Albufeira Drift 
where there is a maximum sediment thickness of 225 m, in comparison to the Portimão and 
Lagos drifts which have a maximum sediment thickness of 160 m. (4) The surface particles 
are coarser in the Albufeira Drift than in the Portimão and Lagos drifts with average grain 
sizes of 31.5 µm and 22.5 µm respectively. 
These observations suggest that hydrodynamical processes related to the presence of the 
Portimão Canyon generate variations in the deposition rates of the Albufeira Drift and the 
nearby Portimão and Lagos Drifts. 
 
5.2. MOW capture by the canyon 
The CTD site is located in the lower part of the Portimão canyon, south of the MUW main 
pathway (Alvarez Cabral Moat Channel). The CTD shows the presence of a Mediterranean 
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type water mass in the Portimão Canyon with physical characteristics comparable to MUW 
characteristics. This demonstrates that a fraction of the MUW flows down-canyon. 
Investigation of the contourite drifts demonstrates that the moat channel disappears in a 
westerly direction, with an associated decrease in the sediment grain size and thinning of the 
contourite deposits, thus further supporting the supposition that the upper branch of the MOW 
is captured by the Portimão Canyon. More particularly, the higher intensity of the MUW on 
the east side of the Portimão Canyon accounts for the erosion of the upper slope and the 
formation of the Alvarez Cabral Moat. The capture of a fraction of the MUW by the Portimão 
canyon generates a diminution of the main flow intensity. West of the canyon, the MUW is 
hereafter not intense enough to erode the north side of the Portimão and Lagos drifts and no 
moat channel is formed. The deep-current capacity diminishes generating a lower 
sedimentation rate and a westward thinning of the contourite drifts. This decrease in capacity 
is associated with a drop in competency. Both hydrodynamical characteristic changes are due 
to the trapping of the sediment load by the canyon. The coarsest particles transported by the 
MUW are in the flow down the Portimão Canyon. 
In addition, the widening and deepening of the Alvarez Cabral Moat near the canyon is 
consistent with the capture of this deep current. Turbulent eddies form where the canyon 
catches the upper branch of the MOW, which probably intensifies erosion near the junction 
between the canyon and the moat channel. Seismic-inferred erosion on the back side of the 
Albufeira Drift may similarly be related to turbulent eddy formation and increase in strenght 
of the MUW during contour current capture. 
In conclusion, our investigation highlights the importance of the MUW capture by the 
Portimão Canyon in development of the nearby, but dissimilar contourite drifts. 
 
5.3. Algarve Margin: interaction between gravity processes and processes 
linked to deep circulation 
The results detailed in this paper highlight the particularity of the Algarve Margin related 
to the interactions between deep currents and seafloor morphology inherited from gravity 
process activity and tectonics. The canyon and channels along the margin are the result of 
gravity process activity initiated along deep faults, while the drift construction is related to 
deep water circulation. Periods with dominant alongslope processes (contour current) 
alternate with periods of dominant downslope processes (gravity processes). An illustration of 
this interaction is provided by the disconnection of the three channels and the southern deep 
valleys (Mulder et al., 2006). Seismic profiles show that an ancient connection existed 
between channels and deep valleys (Fig. 5). However, the present disconnection can be 
related to climate and sea level change (Hernández-Molina et al., 2002). During cold periods, 
the water mass exchange in the Strait of Gibraltar is reduced (Rolhing and Bryden, 1994) and 
the MOW pathway in the Gulf of Cadiz is different than at present (Llave et al., 2006). 
During cold periods, downslope processes are the dominant processes resulting in channels 
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and canyons incising the slope, as illustrated by the northern channels formation 
corresponding to Plio-Pleistocene limit, a major erosion period in the Gulf of Cadiz related to 
a global sea level lowstand (Llave, 2004). During warm period such as present days, the 
sediment load from the continent is low and the MOW-related processes dominate over 
downslope gravity processes (Hernández-Molina, 2002). Channels are filled and disconnected 
from deep valleys (Mulder et al., 2006).  
However, the Portimão Canyon is not filled in contrast to the Lagos and the Faro Canyons. 
Analysis of local bathymetric maps clearly demonstrates evidence of erosional features on its 
flanks, which is confirmed by the presence of chaotic seismic facies on seismic profiles (table 
1). The canyon is preserved even during the present period of dominant alongslope processes. 
This unusual preservation is probably due to the larger size of the canyon that results in the 
capture of a fraction of the MOW. At present, MUW is continuously advected downslope 
within the canyon. This process prevents the canyon filling, at least in its lower part. 
Downslope enlargement of the Portimão canyon is consistent with the combination of the 
MOW flow and gravity processes. However, the role of tectonic in development and 
preservation of the Portimão Canyon may not be negligible. The canyon was probably formed 
by gravity processes which were preferentially oriented along the zone of weakness formed 
by the Portimão Fault. This fault was active before the Plio-Pleistocene global cooling (Lopes 
et al., 2006) and dissymmetry of the margins observed since the unit I deposit on both sides of 
canyon shows that the Portimão canyon is an older feature than the three other channels.  The 
major erosion period that formed the three channels has just refreshed the canyon existing 
earlier. Recent Portimão fault activity may help to maintain the modern canyon structure and 
relief. Tectonic control is consistent with the preservation of the northern part of the canyon 
beyond the capture point and therefore not influenced by the MUW capture.  
Hydrological interpretation inferred from analysis of seismic profiles covering the Algarve 
margin shows that interactions between gravity processes and contour currents are expressed 
differently west and east of the Portimão canyon. West of Portimão Canyon, we observe a 
climate-related shift of sedimentary processes dominated by gravity processes during cold 
periods to contour current-linked processes during warm periods, hence resulting in 
alternative phases of incision and infilling. Conversely, east of Portimão Canyon, both 
downslope and alongslope processes are combined, which intensifies incision and sediment 
purge, thus enhancing the canyon preservation. 
 
6. CONCLUSION 
The Algarve Margin is under the control of downslope gravity processes which form 
canyons and channels aligned along deep fault directions, and alongslope thermohaline 
current generating sediment drifts. Canyon formation and filling or contourite drift formation 
are under the control of the amount of available sediment and depend on the sedimentary 
input and the strength hydrodynamic processes, both related to climate and sea level changes. 
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This study shows that the margin displays two types of contourite drifts separated by the 
Portimão Canyon. On the East side the Albufeira Drift is a separated drift and on the West 
side the Portimão and Lagos drifts are sheeted drifts. On the Albufeira Drift, the 
sedimentation rate is high and the grain size of particles is medium. This result can be related 
to an energetic flow with high capacity and competency. High energy explains the presence of 
the Alvarez Cabral Moat and thus, the rapidly upslope drift progradation and rapid 
accumulation on sheltered area. On Portimão and Lagos drifts, the sedimentation rate is low 
and the grain size of particles is small suggesting little flow capacity and competency. This 
explains the absence of moat channel and drift progradation.  
The presence of two types of contourite drift, due to a decrease in MUW intensity induced 
by its capture by the Portimão Canyon, underlines the different interactions between tectonics, 
morphology, hydrodynamics and sedimentary processes. 
This work underlines: (1) the impact of seafloor morphology on the dynamic of deep 
currents through the MUW channelling by the Alvarez Cabral Moat; (2) The gravity 
process/contour current interactions with alternation of periods with dominant gravity 
processes (canyon and channels formation) and periods where contouritic processes are 
dominant (drift formation, filling and disconnection of channels); (3) The unusual capture 
phenomenon of a deep current by a canyon. This phenomenon explains the particular 
morphology of the Algarve Margin and constitutes a new internal parameter able to influence 
the contourite sedimentation along margins. 
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